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Les notions de pollution, déforestation, problèmes environnementaux, biodiversité, qualité 
de l´air, ou encore destruction de la couche d´ozone et réchauffement climatique sont 
relativement récentes. C´est en 1972, lors de la conférence des Nations Unies sur 
l´Environnement Humain à Stockholm, que les préoccupations écologiques sont abordées 
pour la première fois au rang des préoccupations internationales. De cette rencontre sort la 
création du Programme des Nations Unies pour l´Environnement (PNUE), et de réunions 
décennales que l´on nomma Sommets de la Terre, destinés à faire le point sur l´état de notre 
planète et à définir les moyens de stimuler le développement durable au niveau mondial.  
Le troisième Sommet de la Terre, la Conférence de Rio en 1992, est marqué par l´adoption 
d´un texte fondateur de 27 principes, intitulé: « Déclaration de Rio sur l´environnement et le 
développement », et par la création de l´UNFCC (United Nations Framework on Climate 
Change), en français CCNUCC (Convention Cadre des Nations Unies sur les Changements 
Climatiques), un traité international signé par plus de 150 pays, qui reconnaît les possibilités 
de préjudice du réchauffement climatique, et qui adopte alors l´objectif d´une stabilisation des 
émissions de gaz à effet de serre. L´IPCC (International Panel on Climate Change), en 
français GIEC (Groupe d´experts Intergouvernemental sur l´Evolution du Climat) a comme 
activité principale la publication de rapports pertinents à la mise en œuvre des objectifs de 
l´UNFCC. 
D´après leur dernier rapport (IPCC, 2007), les activités humaines menées depuis 1750 ont eu 
globalement un effet de réchauffement net, avec un forçage radiatif de 1,6 [0,6 à 2,4] W∙m-2 
(Figure 1). Le forçage cumulé résultant de l´augmentation des concentrations des principaux 
gaz à effet de serre à longue durée de vie, CO2, CH4 et N2O, est de 2,3 [2,1 à 2,5] W∙m-2, dont 
le CO2 contribue à hauteur d´environ 70%; cet effet de serre additionnel est à l´origine du 
réchauffement climatique et ne représente qu´une faible perturbation de l´effet de serre naturel 
(estimé à 155 W∙m-2), mais les conséquences écologiques, sociales et économiques sont 
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Le LPC2E participe depuis une quinzaine d’années à l’étude de ces aérosols. Des mesures 
de leurs concentrations et de la dépendance spectrale de leur coefficient d’extinction sont 
effectuées régulièrement par des instruments embarqués sous ballons stratosphériques. Après 
le lancement en 2002 du satellite européen ENVISAT, le LPC2E a fortement participé à la 
validation des mesures chimiques de différents instruments. Un effort important a notamment 
été conduit sur la validation de l´instrument GOMOS, aussi bien pour les espèces chimiques 
que pour les particules stratosphériques. Depuis 2008, le LPC2E a intensifié le nombre de 
mesures in situ de la concentration d´aérosols stratosphériques dans le cadre de programmes 
nationaux (STRAPOLETE, AEROWAV), afin d´étudier leur nature et de mieux documenter 
leur variabilité spatio-temporelle. Néanmoins, ces mesures très ponctuelles nécessitent d´être 
complétées par une climatologie globale, qui ne peut être réalisée que par des instruments à 
bord de satellites. Ce travail de thèse s’inscrit dans cette stratégie; il consiste à analyser et 
interpréter les mesures de GOMOS à partir d’un algorithme issu de celui utilisé pour les 
mesures d’extinction par instruments sous ballon, et optimisé pour la détection des aérosols 
dans la moyenne et haute stratosphère. 
Ce mémoire se compose de 5 chapitres. Le premier vise à présenter au lecteur les éléments 
nécessaires à la compréhension du travail, par une introduction générale à la composition de 
l´atmosphère, la stratosphère y étant plus détaillée; les méthodes de mesure des aérosols et 
l´état actuel des connaissances en ce qui concerne les particules stratosphériques sont traités. 
Dans le deuxième chapitre sont décrites la technique d´occultation stellaire et les particularités 
de l´instrument GOMOS. Le troisième chapitre aborde l´algorithme d´inversion utilisé ainsi 
que la méthode employée dans l´analyse, validation et tri de données. Dans le chapitre 4, une 
climatologie de l´extinction est présentée pour la période 2002-2006, et les variations du 
contenu en aérosols dans différentes régions de la stratosphère sont étudiées. Étant donné que 
la climatologie inclut une couverture globale, plusieurs situations dynamiques et 
météorologiques sont présentes. Les conclusions générales et perspectives sont recueillies 





















Chapitre 1  
L´atmosphère terrestre et les aérosols 
Depuis les années 1950, des avancées énormes ont contribué à la compréhension de la 
moyenne atmosphère (10 à 90 km). La plupart des phénomènes peuvent aujourd´hui être 
modélisés avec un degré de fiabilité raisonnable. Cependant, les aérosols, utilisés dans l´étude 
de la chimie et de la dynamique atmosphérique, et très étudiés après de fortes éruptions 
volcaniques, demeurent des éléments dont l´incertitude des estimations est ample. En raison 
de la grande variabilité de leurs propriétés physiques et chimiques, leur étude nécessite un 
grand nombre d´observations à toutes les échelles. L´observation depuis l´espace est la seule 
méthode qui permet une vision de l´atmosphère à l´échelle de la planète. 
Au cours de ce chapitre sont présentés les éléments principaux décrivant la structure de 
l´atmosphère, ainsi que la chimie et la dynamique se déroulant dans la stratosphère. Les 
aérosols y sont également introduits, avec une attention spéciale portée aux particules 
stratosphériques: instrumentation, état des lieux des connaissances actuelles et principaux 
travaux réalisés jusqu´à ce jour. Mais tout d´abord, une description des apports énergétiques 
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L´effet de serre naturel résulte de l´absorption par certains gaz d´une partie du rayonnement 
infrarouge, qu´ils réémettent vers la surface terrestre en induisant un flux radiatif estimé à   
155 W·m-2. Les gaz à effet de serre jouent donc un rôle majeur de régulation de la 
température, mais les émissions anthropiques à l´origine du réchauffement global perturbent 
l´équilibre établi. Les aérosols, dont l´incertitude des estimations quant aux forçages radiatifs 
qu´ils induisent est la plus grande (Figure 1), ont la capacité de refléter le rayonnement solaire 
incident, mais aussi l´énergie sortant du système climatique (section 1.5.3). Il est donc 
nécessaire de clarifier leur contribution (IPCC 2007), mais pour cela, il faut tout d´abord 
connaître leur distribution et leur nature. 
1.2 Structure et composition de l´atmosphère 
L´atmosphère est l´enveloppe gazeuse qui entoure notre planète. La variation de la 
température avec l´altitude, présentée dans la Figure 3, permet de la structurer en quatre 
sphères concentriques: troposphère, stratosphère, mésosphère et thermosphère, séparées par 
des zones de transition étroites (pauses): tropopause, stratopause, mésopause. 
 
Figure 3. Profil de température montrant la structure en couches de l´atmosphère. 
 
La troposphère se situe entre la surface terrestre et la tropopause, dont l´altitude varie selon 
la latitude (8-10 km aux pôles, 16-18 km à l´équateur) et la saison (altitudes plus élevées l´été 
que l´hiver). Au sein de la troposphère on distingue la couche limite, qui s´étend depuis la 
surface jusqu´à 0,5 à 3 km, de la troposphère libre, située aux altitudes supérieures. La 
troposphère est la couche atmosphérique la plus dense, et se caractérise par la présence 
d´importantes quantités de vapeur d´eau -dont la teneur diminue avec l´altitude- et par des 
mouvements verticaux localisés: lorsqu´il est réchauffé par le rayonnement solaire, le sol 
retransmet une partie de l´énergie à l´air environnant, qui s´élève par convection vers de plus 
faibles pressions; ces mouvements à petite échelle, appelés mouvements convectifs, font de la 
troposphère la couche la plus turbulente de l´atmosphère. Dans la tropopause la température 
se stabilise sur quelques kilomètres, ce qui la rend quasi-hermétique aux échanges entre la 






La stratosphère est située entre la tropopause et 50 km d´altitude. Elle se caractérise        
par une augmentation de la température avec l´altitude, du fait de la présence de la couche 
d´ozone (section 1.4.1) qui joue le rôle de régulation thermique car elle absorbe le 
rayonnement ultra-violet et réémet dans l´infrarouge. Le gradient positif confère à la 
stratosphère une grande stabilité vis-à-vis des mouvements verticaux, ce qui empêche la 
convection et stabilise les conditions atmosphériques. Cependant, la stratosphère est une zone 
riche en interactions dynamiques qui contrôlent l´équilibre de la température par moyen de 
mouvements horizontaux, et qui permettent une distribution globale des constituants. Au   
sein des structures stratifiées peuvent persister des fines couches d´aérosols (section 1.6). 
La stratopause fait la jonction entre la stratosphère et la mésosphère. Cette dernière s´étend 
jusqu´à environ 85 km d´altitude, où les températures peuvent atteindre les valeurs minimales 
de l´atmosphère. Les températures se stabilisent à son sommet dans la mésopause, au-dessus 
de laquelle se trouve la thermosphère, qui peut s´étendre jusqu´à plus de 500 km d´altitude et 
atteindre des températures de plus de 1500ºC en fonction de l´activité solaire.  
Plus de 99,9% de la masse totale atmosphérique est concentrée dans les 50 premiers 
kilomètres à partir du sol. La composition atmosphérique (Tableau 1-1) est un mélange de gaz 
de diverses origines, de particules en suspension (aérosols) et d´hydrométéores (gouttelettes 
d´eau et cristaux de glace). En fraction volumique, le N2 est le principal constituant (~78%), 
suivi du O2 (~21%) et de la vapeur d´eau, dont la quantité est variable. Un nombre de gaz à 
l´état de traces sont présents, ainsi que les GES comme le CO2, l´ozone troposphérique, le 
CH4, le N2O ou la vapeur d´eau. Des espèces réactives à très courte durée de vie sont 
présentes en faibles quantités, mais jouent un rôle primordial car elles induisent des 
transformations aux autres composés émis à la surface. 






> 100 ans 
Dioxygène (O2) 20,95 > 100 ans 
Argon (Ar) 0,93 > 100 ans 
Dioxyde de carbone (CO2) 0,04 Variable 
Néon (Ne) 1,8·10-3 > 100 ans 
Hélium (He) 1,8·10-3 > 100 ans 
Méthane (CH4) 1,7·10-4 9 ans 
Hydrogène (H2) 5,0·10-5 10 ans 
Protoxyde d´azote (N2O) 3,0·10-5 > 100 ans 
Monoxyde de carbone (CO) 1,2·10-5 2 mois 
Ozone (O3) 2-200·10-6 1 à 2 mois 
Ammoniac (NH3) 0,1 à 1·10-6 20 jours 
Dioxyde de soufre (SO2) 2·10-8 1 jour 
Dioxyde d´azote (NO2) 1·10-7 1 jour 
Vapeur d´eau (H2O) 0-4 6 à 15 jours 
   
 
 
Tableau 1-1. Constituants majeurs de l´atmosphère en dessous de 100 km (Delmas et al., 2005). 
 
La distribution des constituants atmosphériques dépend de leur temps de résidence et des 
durées caractéristiques des échanges horizontaux et verticaux au sein de l´atmosphère. Pour 
les gaz à très longue durée de vie, les distributions sont homogènes sur l´ensemble de la Terre. 
Les espèces qui atteignent la stratosphère y arrivent transportées depuis la troposphère pour la 





1.3 Dynamique atmosphérique 
La dynamique est responsable de la distribution géographique et verticale des constituants 
atmosphériques; le transport a lieu sous la forme d´advection, de convection et de diffusion, 
avec les plus grandes échelles du mouvement sur le plan horizontal. 
Deux familles d´ondes d´origine troposphérique gouvernent la dynamique dans la 
stratosphère, et se propagent jusqu´à la mésosphère: il s´agit des ondes de gravité et des ondes 
de Rossby (Brasseur et Solomon, 2005). Les ondes de gravité sont créées par le    
déplacement vertical d´une parcelle d´air dans un fluide stratifié et stable. Elles sont 
typiquement dues au passage de reliefs, et se manifestent par l´ondulation verticale des 
surfaces isentropes (surfaces de température potentielle constante). Les ondes de Rossby, 
également appelées ondes planétaires, sont créées dans la troposphère par la perturbation 
causée par la force de Coriolis. Elles se propagent verticalement dans la stratosphère, 
principalement aux moyennes latitudes lorsque les vents sont contrôlés par des régimes 
d´ouest, et sont de plus forte amplitude dans l´hémisphère nord à cause de l´alternance de 
continents et océans. 
1.3.1 Circulation générale 
La circulation générale tend à rétablir l´équilibre radiatif en transportant l´énergie des 
régions excédentaires vers les régions déficitaires. 
Dans la troposphère, la décroissance de la température avec l´altitude favorise le transport 
vertical, assuré par les mouvements convectifs. Globalement, les zones de basses pressions 
sont associées au mouvement ascendant des masses d´air, et les zones de hautes pressions à 
une subsidence ou mouvement descendant. Le mélange vertical troposphérique est donc 
relativement efficace. Le transport méridien se fait principalement grâce à trois grandes zones 
de perturbations: dans la zone intertropicale se trouve le système convectif principal, la cellule 
de Hadley, qui présente ascendance des masses d´air à l´équateur et subsidence vers 30º de 
latitude; aux moyennes latitudes, des cellules de sens opposé et d´intensité beaucoup plus 
faible sont connues sous le nom de cellules de Ferrel; une troisième cellule occupe les régions 
polaires. Les circulations zonales et verticales dans le plan longitude-altitude dans la bande 
intertropicale sont appelées circulations de Hadley-Walker. 
Le transport de constituants troposphériques vers la stratosphère est difficile au-dessus de la 
tropopause, car la stratification inhibe les mouvements verticaux (en augmentant ainsi à la 
fois le temps de résidence des aérosols qui se trouvent dans la stratosphère). Cependant, le 
passage est possible à travers la tropopause tropicale par convection, et depuis la troposphère 
tropicale vers la basse stratosphère extratropicale par transport des constituants le long des 
surfaces isentropes (Figure 4). Dans le cas de fortes éruptions volcaniques (section 1.6.4), 
l´accès des aérosols à la stratosphère peut se faire directement, car les particules éjectées 
possèdent une grande vitesse et une température élevée. Il arrive aussi que des particules 
soient directement injectées dans la stratosphère lors de grands feux de biomasse          





1.3.2 Éléments de la dynamique stratosphérique 
La principale composante de la circulation stratosphérique est le vent zonal, qui représente 
la vitesse du vent dans la direction longitudinale. Par convention, les vitesses sont positives 
pour des vents d´ouest « westerlies » et négatives pour des vents d´est « easterlies ». Les forts 
gradients de température entre les régions équatoriales et polaires permettent aux vents 
d´atteindre les vitesses maximales pendant les solstices (fin juin et fin décembre). La 
transition progressive d´un régime à l´autre après les équinoxes (fin mars et fin septembre) 
produit une circulation inversée dans des zones de vents violents appelées courants jets. Les 
courants jets inhibent le transport méridien et divisent la stratosphère en trois zones: la zone 
intertropicale, la zone surf où déferlent les ondes planétaires, et la zone polaire. 
1.3.2.1   Circulation méridienne de Brewer-Dobson 
Le transport méridien stratosphérique a été mis en évidence par les premières observations 
de quantités de vapeur d´eau, très faibles dans la stratosphère (Brewer, 1949), et par la 
distribution d´ozone stratosphérique, produit aux tropiques mais que l´on retrouve 
fondamentalement aux pôles (Dobson, 1956). L´ensemble de ces études implique l´existence 
d´une cellule de circulation stratosphérique à grande échelle, appelée circulation de Brewer-
Dobson: elle consiste en un mouvement ascendant des masses d´air à travers la tropopause 
dans les zones intertropicales, un transport vers les moyennes et hautes latitudes de 
l´hémisphère d´hiver et une subsidence aux moyennes latitudes et au niveau des pôles aidée 
par la circulation dans le vortex polaire. Aux équinoxes, lors de l´inversion des vents, la 
circulation méridienne s´inverse également pour agir sur l´hémisphère opposé. 
 
 
Figure 4. Aspects dynamiques de l´échange troposphère-stratosphère et de la circulation 
stratosphérique (Holton et al., 1995). La stratosphère est divisée en deux zones: une zone au-dessus 
d´environ 17 km ou 110 HPa (stratospheric overworld), et une zone dans laquelle les surfaces 






La circulation de Brewer-Dobson se fait par le moyen de la pompe extratropicale, créée par 
le déferlement des ondes de Rossby. Elle entraîne un mouvement des masses d´air beaucoup 
plus lent que celui qui a lieu dans les cellules convectives de la troposphère. 
Des mesures satellitaires d´espèces à longue durée de vie ont confirmé ce mécanisme essentiel 
pour la redistribution des constituants mineurs, qui est également responsable du transport des 
aérosols et de leurs gaz précurseurs. 
1.3.2.2   Le vortex polaire 
Lors de l´entrée dans la nuit polaire, la disparition du rayonnement solaire augmente les 
différences de température entre les moyennes et les hautes latitudes. L´air stratosphérique se 
déplace de l´équateur vers le pôle, et le courant jet polaire, qui est un vent d´ouest dans 
l´hémisphère d´hiver, entraîne la formation d´un tourbillon d´air stratosphérique de circulation 
très rapide.  
Le vortex forme une barrière dynamique empêchant l´échange entre les masses d´air 
intérieures et les masses d´air environnantes. La température au sein du vortex atteint des 
valeurs propices à la formation de nuages stratosphériques polaires (section 1.6.2), qui 
fournissent le support nécessaire pour que les réactions de destruction de l´ozone aient lieu 
(section 1.4.1) dès l´arrivée du printemps, par activation photo-chimique. Les plus basses 
températures sont atteintes en Antarctique, où le vortex est caractérisé par des vents zonaux 
plus forts. En Arctique, le vortex est moins stable du fait des masses terrestres et reliefs qui 
accentuent les ondes de Rossby. En mars ou avril dans l´hémisphère nord (octobre ou 
novembre dans l´hémisphère sud), lors de la transition des régimes des vents d´hiver aux 
régimes d´été, le vortex se brise, permettant le transport des masses d´air appauvries en ozone 
et le mélange avec celles des moyennes latitudes.  
1.3.2.3   Les réchauffements stratosphériques soudains 
Au courant de l´hiver arctique, un ralentissement des vents d´ouest, provoqué par une 
amplification des ondes planétaires de Rossby, est à l´origine de phénomènes appelés 
réchauffements stratosphériques soudains (Scherhag, 1960), en anglais Sudden Stratospheric 
Warmings, SSWs. Ces événements n´ont pas été observés en Antarctique -excepté en 2002 
(Dowdy et al., 2004, Ricaud et al., 2005)- , car les ondes de Rossby y sont d´amplitude plus 
petite. 
Les conséquences des SSWs varient selon leur intensité. Lors d´événements majeurs (major 
warmings), un changement de direction des vents peut se produire dans l´espace de quelques 
jours, accompagné d´une hausse de température de plusieurs dizaines de degrés et d´un 
déplacement du vortex polaire, qui peut même être brisé. Les réchauffements mineurs (minor 
warmings) sont moins dramatiques; ils produisent une hausse de température moins 
importante, et un ralentissement des vents qui ne provoque pas leur changement de direction. 
Les réchauffements finaux (final warmings) ont lieu lors de la transition au régime d´été: les 





1.3.2.4   Oscillation quasi-biennale 
La direction et la vitesse des vents zonaux aux tropiques sont dominés par l´oscillation 
quasi-biennale (Quasi Biennial Oscillation, QBO), qui consiste en l´alternance symétrique 
entre les régimes des vents d´est et les régimes des vents d´ouest avec des périodes variant 
entre 24 et 30 mois (Baldwin et al., 2001). 
Le changement de régime se produit dans la moyenne stratosphère et se propage vers les   
plus basses altitudes, à environ 1 km par mois jusqu´à se dissiper dans la tropopause   
tropicale (Figure 5). La QBO s´étend en latitude jusqu´à 10º ou 15º de chaque côté de 
l´équateur, mais ses effets sont perceptibles jusqu´aux régions des hautes latitudes (Holton et 
Tan, 1980). 
 
Figure 5. Oscillation quasi biennale de 1993 à 2008 d´après les vents zonaux de la station à Singapour 
(1ºN, 104ºE). Les vents d´ouest sont tracés en gris. Stratospheric research group, FSU Berlin, 
http://www.geo.fu-berlin.de/met/ag/strat/produkte/qbo/index.html 
 
L´effet de l´oscillation quasi biennale sur les aérosols est traité par de nombreux auteurs 
depuis Trepte et al. (1992, 1994), Hitchman et al. (1994), ou Thomason et al. (1997b). Ces 
auteurs décrivent la distribution des aérosols dans la basse stratosphère, autour de 20º de 
latitude, qui est contrôlée par la phase de l´oscillation quasi-biennale: en régime de vents d´est 
une ascendance des aérosols se produit au-dessus de l´équateur, alors qu´en situation de vents 
d´ouest l´effet contraire est observé, c´est-à-dire un affaissement ou subsidence des particules. 
Ce phénomène est dû principalement à l´interaction de la QBO avec la circulation de   
Brewer-Dobson, en l´accélérant lors de la phase d´est, et en la ralentissant lors de la phase 
d´ouest. 
1.3.2.5   Oscillation semi-annuelle 
Au-delà de 35 km, la QBO coexiste avec une oscillation semi-annuelle (Semi Annual 
Oscillation, SAO) d´alternance du vent zonal équatorial, qui naît dans la mésosphère et se 






1.4 Chimie stratosphérique 
1.4.1 Chimie de l´ozone 
L´ozone est un composant naturel de l´atmosphère et un des composés stratosphériques 
minoritaires. Les concentrations maximales peuvent atteindre 7·1012 molécules par cm3 et se 
situent vers 18 km aux pôles et autour de 25 km dans la zone intertropicale, dans une région 
connue sous le nom de couche d´ozone, dans laquelle est concentrée 90% de la colonne 
verticale d´ozone atmosphérique. Dans cette région il absorbe fortement une grande partie du 
rayonnement électromagnétique dans l´ultraviolet (continuum de Hartley entre 200 et 300 nm 
et bandes de Huggins de 300 à 350 nm), et plus faiblement dans le visible (bande de Chappuis 
de 450 à 650 nm). Cette propriété d´absorption dans l´UV produit le gradient de température 
positif de la stratosphère, et en agissant comme filtre l´ozone protège la biosphère du 
rayonnement solaire nocif de courtes longueurs d´onde. 
Dans la moyenne stratosphère, le temps de vie de l´ozone est relativement long, de quelques 
semaines à quelques mois en fonction de l´altitude. Sa distribution globale est donc fortement 
influencée par les processus dynamiques: il est produit principalement aux tropiques et 
moyennes latitudes, et transporté vers les pôles par la circulation de Brewer-Dobson. Au-delà 
de 50 km d´altitude, la durée de vie de l´ozone diminue fortement: elle est inférieure à un jour 
et dominée par un cycle diurne. 
Des mesures d´ozone effectuées en Antarctique au début des années 1980 révèlent la 
formation d´un trou d´ozone durant le printemps austral (Farman et al., 1985). Les réactions 
chimiques de production et destruction catalytique de l´ozone ont depuis été très étudiées, et 
encore aujourd´hui constituent une thématique d´intérêt majeur. 
1.4.1.1   Le cycle de Chapman 
Le cycle de Chapman (Chapman, 1930) décrit les réactions de l´ozone stratosphérique à 
partir des composés oxygénés. La photodissociation de l´oxygène dans la moyenne 
stratosphère à des longueurs d´onde inférieures à 242 nm produit de l´oxygène atomique, qui 
en présence d´une molécule d´air (M) se combine rapidement pour former une molécule 
d´ozone. Celle-ci peut être détruite par réaction avec l´oxygène atomique (réaction 1.6), ou 
photo-chimiquement (réactions 1.3 et 1.5). Aux longueurs d´onde inférieures à 310 nm, la 
photodissociation se fait par absorption dans la bande de Hartley, et produit un atome 
d´oxygène dans l´état excité (1D), qui retourne rapidement à l´état fondamental par collision 
avec une molécule d´air. Pour des longueurs d´onde supérieures à 310 nm, le produit de la 
réaction est directement un atome dans l´état fondamental. 
                                             O2 + hν → 2O                        (λ < 242 nm) (1.1) 
O + O2 + M → O3+ M (1.2) 
                                       O3 + hν → O(1D) + O2                 (λ < 310 nm) (1.3) 
O(1D) + M → O(3P) + M (1.4) 
                                         O3 + hν → O(3P) + O2                 (λ > 310 nm) (1.5) 





D´après le cycle de Chapman, dans la stratosphère la concentration d´ozone résulte de 
l´équilibre naturel entre ces réactions. 
1.4.1.2   Cycles catalytiques de destruction de l´ozone 
Dans les années qui suivent la découverte de Chapman, il s´est avéré que d´autres espèces 
en plus de l´oxygène atomique pouvaient participer à la destruction chimique de l´ozone par 
le moyen de cycles catalytiques faisant participer l´hydrogène atomique (Bates et Nicolet, 
1950), les oxydes d´azote (Crutzen, 1970), ainsi que des espèces halogénées (Cl, Br, I, F). 
Molina et Rowland (1974) identifient les chlorofluorocarbures (CFCs) d´origine anthropique 
comme une source majeure d´espèces chlorées participant à la destruction de l´ozone. Sous 
leur forme active, les radicaux agissent comme catalyseurs car ils augmentent la vitesse du 
processus tout en étant récupérés à la fin du cycle. Ils sont désignés ci-dessous par X (OH, 
NO, Cl, Br) et XO (HO2, NO2, ClO, BrO) : 
X + O3 → XO + O2 
 
(1.7) 
XO + O → X + O2 
 
(1.8) 
O3 + O → 2O2 (1.9) 
Les réactions entre les différentes espèces mènent à la formation de composés inactifs ou 
réservoirs naturels pour le chlore et les oxydes d´azote, tels que l´acide chlorhydrique (HCl), 
le nitrate de chlore (ClONO2), l´acide hypochloreux (HOCl) et le pentoxyde d´azote (N2O5).  
1.4.1.3   Les oxydes d´azote 
La famille des NOx est composée de deux espèces: l´oxyde d´azote, NO, et le dioxyde 
d´azote, NO2. Dans la moyenne stratosphère, les NOx interviennent dans la destruction 
catalytique de l´ozone (équations 1.7, 1.8), particulièrement pendant l´été. Cependant, ce 
processus est peu efficace dans la gamme d´altitude correspondant au maximum d´ozone.  
L´effet des NOx est différent dans la basse stratosphère, où NO2 joue un rôle primordial dans 
le processus de désactivation du chlore et du brome, en transformant des espèces actives en 
espèces réservoir : 
ClO + NO2 + M → ClONO2 + M (1.10) 
BrO + NO2 + M → BrONO2 + M (1.11) 
 
Il est donc important de comprendre la chimie des NOx et leur conversion en NOy, (NOy: 
NOx, NO3, N2O5, ClONO2, HNO3). La source principale des NOx dans la stratosphère est le 
N2O, qui est très stable dans la troposphère : 
N2O + O(1D) → 2NO (1.12) 
Les NOx sont plus abondants en absence de lumière sous forme de NO2 (équation 1.13) qui se 
combine avec l´ozone pour former NO3 (1.14). Cette réaction est fortement dépendante de la 
température, et affecte la diminution nocturne de NO2. NO3 est presque complètement photo-
dissocié dès le lever du soleil. La chimie de ces espèces en absence de lumière est 






NO + O3 → NO2 + O2 (1.13)
NO2 + O3 → NO3 + O2 (1.14)
NO3 + NO2 + M ↔ N2O5 + M (1.15)
Parmi les NOy, on peut considérer deux espèces réservoir de NOx: le pentoxyde d´azote 
(N2O5) qui se forme après le coucher du soleil à partir de la réaction à trois corps entre NO2 et 
NO3 (équation 1.15), et l´acide nitrique, HNO3. 
1.4.1.3   Réactions en phase hétérogène 
Les réactions catalytiques en phase gazeuse ne permettent pas d´expliquer la formation du 
trou d´ozone antarctique au printemps polaire. Il faut en plus tenir compte des réactions en 
phase hétérogène qui ont lieu à la surface des aérosols. 
Bien que la concentration en vapeur d´eau dans la stratosphère soit très faible, des nuages 
stratosphériques polaires (section 1.6.2) se forment dans le vortex polaire. Ces nuages jouent 
un rôle majeur dans la destruction de l´ozone stratosphérique, car ils fournissent des sites pour 
que des réactions en phase hétérogène aient lieu à leur surface : 
ClONO2 + HCl 
௉ௌ஼
ሱۛሮ  Cl2 + HNO3 (1.16) 
BrONO2 + HBr 
௉ௌ஼
ሱۛሮ  Br2 + HNO3 (1.17) 
HOCl +HCl 
௉ௌ஼
ሱۛሮ Cl2 + H2O (1.18) 
HOBr + HCl 
௉ௌ஼
ሱۛሮ BrCl + H2O (1.19) 
N2O5 + HCl 
௉ௌ஼
ሱۛሮ ClNO2 + HNO3 (1.20) 
ClONO2 + H2O 
௉ௌ஼
ሱۛሮ  HOCl + HNO3 (1.21) 
BrONO2 + H2O 
௉ௌ஼
ሱۛሮ  HOBr + HNO3 (1.22) 
N2O5 + H2O 
௉ௌ஼
ሱۛሮ 2HNO3 (1.23) 
Ces réactions transforment les réservoirs chlorés et bromés inactifs tels que ClONO2 et 
BrONO2 en réservoirs moins stables (Solomon et al., 1986) et constituent une perte 
importante de NOx par les processus de dénoxification, car le produit principal de ces 
réactions est un réservoir de NOx plus stable (HNO3). Lorsque les PSC atteignent une masse 
suffisante pour sédimenter, une dénitrification de la stratosphère se produit, favorisant une 
fois encore la destruction d´ozone puisqu´elle engendre la diminution d´une source potentielle 
de NOx qui inhibe les cycles catalytiques de destruction d´ozone. Lorsque les réservoirs 
instables sont soumis à la lumière solaire au printemps, Cl2 et Br2 se dissocient pour donner 
les radicaux Cl et Br qui détruisent directement l´ozone. 
Les aérosols sulfatés à toutes les latitudes et saisons catalysent aussi ces réactions 
hétérogènes (Brasseur et al., 1990). En particulier, dans les mois qui suivent les éruptions 
volcaniques majeures, une diminution significative de la concentration d´ozone 





1.5 Aérosols: généralités 
Bien que l´atmosphère terrestre consiste principalement en un mélange de gaz, elle 
contient également de la matière en suspension en phase liquide et solide: il s´agit des 
aérosols et des hydrométéores. Les aérosols atmosphériques ont des tailles très variables, avec 
des diamètres qui englobent plusieurs ordres de magnitude, de quelques nanomètres à 
quelques dizaines de micromètre. Leur concentration varie de la cinquantaine de particules 
par cm3 dans les régions très propres, i.e. au-dessus de l´Antarctique, jusqu´à des centaines de 
milliers de particules par cm3 dans des milieux urbains pollués. 
1.5.1 Définition et classification 
Les aérosols sont toutes les particules liquides et solides, microniques ou submicroniques 
en suspension dans l´atmosphère, à l´exception des gouttelettes d´eau et des cristaux de glace. 
Le terme aérosol étant générique, il désigne des composés de natures, sources, distributions en 
taille, formes, effets radiatifs et processus de formation différents. Leurs propriétés sont 
variables d´autant plus que dans l´atmosphère ils se trouvent souvent sous la forme de 
mélanges. 
Il existe diverses classifications d´après différents critères. D´après leur gamme de taille, on 
distingue 3 catégories d´aérosols:  
• Les noyaux d´Aitken, également appelés embryons ou noyaux de condensation, ont 
des diamètres allant de 10-4 à 0,1 µm. 
• Les fines particules ou agglomérats, pour des diamètres compris entre 0,1 et 1 µm. 
• Les grosses particules, avec des diamètres compris entre 1 et 100 µm. 
On peut également classer les aérosols en fonction de leur source ou mécanisme de formation: 
? Les aérosols primaires sont émis directement dans l´atmosphère depuis la surface de la 
Terre (ou depuis l´espace), sous forme liquide ou solide, par différents processus. Le 
type d´émission détermine la nature de la particule et donc sa composition. Les 
processus de combustion, qui peut être naturelle pour les feux de biomasse ou 
anthropique dans le cas de combustions diverses (activité industrielle, incinération 
d´ordures, engins automobiles) émettent principalement des suies (fines particules 
carbonées, section 1.6.5). L´action du vent sur les surfaces terrestres ou océaniques 
injecte des sels marins et des particules minérales comme des poussières désertiques 
ou des silicates résultant de l´érosion des sols. L´activité volcanique (section 1.6.4) 
émet de grandes quantités de particules dans l´atmosphère et a été amplement étudiée. 
D´autres émissions anthropiques, telles que celles provenant de constructions ou 
exploitations minières, et naturelles, telles que les émissions d´aérosols biogéniques 
par les débris de plantes, d´humus, de bactéries, de champignons, d´algues, de pollens, 







? Les aérosols secondaires résultent de la transformation dans l´atmosphère de gaz 
atmosphériques en particules, processus qui a lieu en plusieurs étapes (Figure 6) : 
- La première étape est la nucléation, lors de laquelle une particule est 
générée à partir de vapeur saturée. La nucléation de particules solides ou 
liquides à partir de précurseurs gazeux ou ioniques est le mécanisme de 
base de formation de nouvelles particules dans l´atmosphère. Deux types de 
nucléation sont possibles : 
-La nucléation homogène implique uniquement des molécules de gaz. 
Dans la stratosphère, quelques uns des systèmes de nucléation sont les 
couples H2SO4/ H2O, HNO3/ H2O et HCl/ H2O. 
-La nucléation hétérogène implique une surface étrangère, par exemple 
un ion ou une particule solide. Dans la stratosphère, les particules 
météoriques ou les suies peuvent servir de noyaux de condensation.  
Les particules formées dans cette étape sont des embryons ou noyaux 
d´Aitken; bien qu´ils soient nombreux, ces aérosols de petit diamètre sont 
difficiles à détecter. 
- Pendant les étapes de condensation et de coagulation, les noyaux d´Aitken 
donnent lieu à des fines particules dont la masse demeure suffisamment 
faible pour qu´elles puissent rester en suspension dans l´atmosphère. La 
condensation de molécules gazeuses à la surface des particules contribue au 
grossissement de la taille moyenne des aérosols, mais ne varie pas leur 
nombre. La coagulation, qui se produit par adhésion d´une particule à une 












Les aérosols sulfatés (section 1.6.3), produits dans la stratosphère par l´oxydation du 




Figure 6. Évolution des particules depuis la nucléation jusqu´à la formation de noyaux 






1.5.2 Distribution en taille 
L´évolution d´une population de particules par coagulation et condensation a lieu 
principalement lorsque la concentration de particules est élevée, et lorsque les particules sont 
de petite taille. Dans le cas de grosses particules, la coagulation et la condensation sont 
beaucoup moins efficaces, ce qui produit un phénomène extrêmement important pour 
l´aérosol atmosphérique: les particules tendent à s´accumuler autour de certains diamètres 
(Figure 7), que ni la condensation, ni la coagulation, ni la sédimentation ne peuvent faire 
évoluer. Ces diamètres favorisent le mode d´une population, c´est à dire le diamètre des 
particules le plus fréquemment rencontré. 
 
 
Figure 7. Modes de nucléation, de condensation des particules submicrométriques, et de grosses 
particules de diamètre supérieur au micromètre (Delmas et al., 2005). 
 
Le mode grossier est composé de particules ayant un diamètre supérieur à 1 µm. 
Le mode des fines particules regroupe les modes de nucléation et d´accumulation : 
-Le mode de nucléation est constitué de particules dont le diamètre est de l´ordre du 
centième de micromètre, dans tous les cas inférieur à 0,1 µm. 
-Le mode d´accumulation est quant à lui constitué de particules qui proviennent soit 
du grossissement de noyaux par condensation, soit de la coagulation de particules du 
mode nucléation. Les particules du mode d´accumulation ont un diamètre de l´ordre 
du dixième de micromètre, compris entre 0,1 µm et 1 à 2 µm. 
La connaissance de la granulométrie est une information importante, puisqu´elle permet, 
par exemple, de déterminer l´origine des particules (primaire ou secondaire), mais aussi une 
partie de leurs propriétés optiques. Lors de l´étude des aérosols, on ne considère pas une 
particule isolée, mais un ensemble de particules. C´est pourquoi il est souvent plus simple de 
travailler avec une fonction continue ou distribution en taille, en ajustant une loi de probabilité 






La distribution en taille est donc une fonction analytique qui permet de représenter une 
population d´aérosols. La plus fréquemment utilisée pour caractériser la distribution d´une 
population de particules atmosphériques de tailles variables est la loi log-normale. Elle permet 
un bon accord avec les observations. La description mathématique de la distribution log-
















-݊ሺݎሻ݀ݎ: nombre de particules par unité de volume ayant un rayon compris entre r et       
ݎ ൅ ݀ݎ (en µm) 
- ଴ܰ: concentration totale d´aérosols en cm-3 
-ݎ௠: rayon médian caractéristique de la distribution en taille des particules 
-ߪ௚: déviation standard géométrique de la distribution en taille des aérosols 
Notons que trois paramètres ( ଴ܰ,  ݎ௠,  ߪ௚) suffisent à décrire un mode de particules. 
Dans la stratosphère, les aérosols de fond sont souvent représentés par des distributions 
log-normales bimodales, avec un mode centré autour d´un rayon 0,1 µm et un mode à 0,3 ou     
0,4 µm (SPARC, 2006). Lors d´éruptions volcaniques, le mode plus grand est plus prononcé. 
Une distribution multimodale supérieure à deux modes est plus proche de la réalité, mais la 
limite de cette approche est la nécessité de déterminer de plus en plus de paramètres: il faudra 
଴ܰ
ଵ, ݎ௠ଵ , ߪ௚ଵ, ଴ܰଶ, ݎ௠ଶ , ߪ௚ଶ pour une distribution bimodale, ଴ܰଵ, ݎ௠ଵ , ߪ௚ଵ, ଴ܰଶ, ݎ௠ଶ , ߪ௚ଶ, ଴ܰଷ, ݎ௠ଷ , ߪ௚ଷ 
pour une distribution tri-modale, et ainsi de suite. 
 
1.5.3 Effets climatiques des aérosols 
L´interaction entre la lumière et les particules d´aérosol affecte la quantité d´énergie 
arrivant à la surface de la Terre, mais aussi la quantité d´énergie qui se dirige vers l´espace. 
Les aérosols ont donc une influence importante sur le climat, et l´effet des aérosols sur le 
bilan radiatif est une des principales motivations pour leur étude. On distingue généralement 
deux types de contributions, communément nommées effet direct et effet indirect (Haywood 
et Boucher, 2000). 
1.5.3.1   Effet direct 
L´effet direct concerne uniquement l´influence des aérosols sur le rayonnement, et décrit 
les mécanismes d´absorption et de diffusion de la lumière par les aérosols. Les particules, 
contrairement aux gaz à effet de serre qui agissent uniquement sur le flux d´énergie sortant, 
peuvent influencer le rayonnement solaire incident dans l´ultraviolet, le visible et le proche 
infrarouge par l´effet parasol en réfléchissant une partie du rayonnement vers l´espace (effet 
refroidissant), ainsi que le rayonnement tellurique dans l´infrarouge thermique, qui est 





Les paramètres clés pour déterminer ces effets sont les propriétés optiques des aérosols, i.e. 
leurs coefficients d´absorption et de diffusion (section 2.2). La capacité des aérosols à 
refroidir la colonne atmosphérique en dessous d´eux prédomine, et le forçage radiatif global 
estimé pour l´effet direct est négatif. Cependant, les contributions sont différentes en fonction 
du type d´aérosol. Ainsi, les sulfates provenant de l´oxydation du SO2 ont un fort pouvoir de 
rétrodiffusion, et leur forçage est estimé à -0,4 ± 0,2 W·m-2, tandis que le carbone noir émis 
par l´utilisation de combustibles fossiles, ou les aérosols carbonés provenant de feux de 
biomasse ont des propriétés d´absorption qui les distinguent des autres composantes de 
l´aérosol; leur forçage est de 0,2 ± 0,15 W·m-2 et 0,03 ± 0,12 W·m-2, respectivement (IPCC, 
2007). 
1.5.3.2   Effets indirects 
À l´effet direct viennent s´ajouter plusieurs effets indirects, qui traitent les mécanismes par 
lesquels les aérosols perturbent l´équilibre radiatif Terre-Atmosphère par la modulation de 
l´albédo des nuages et de leur couverture; les aérosols participent également à la composition 
chimique des précipitations, car ils constituent des noyaux de condensation qui initient la 
formation des gouttelettes d´eau nuageuse et des cristaux de glace. Le paramètre clé pour 
déterminer ces effets indirects, qui résultent de la modification, par les aérosols, des propriétés 
physiques et microscopiques des nuages, ainsi que de leurs propriétés radiatives et temps de 
résidence, repose sur l´efficacité d´une particule à servir de noyau de condensation nuageuse; 
ce paramètre dépend de la taille, de la composition chimique et de l´environnement ambiant 
de l´aérosol. 
Le premier effet indirect, également appelé effet albédo des nuages (Lohmann et Feichter, 
2005), se traduit par un refroidissement climatique, provoqué par la capacité des aérosols à 
servir de noyaux de condensation à la vapeur d´eau atmosphérique: les aérosols augmentent 
donc le nombre de gouttelettes, qui sont alors plus petites, augmentant ainsi l´albédo des 
nuages. Le second effet indirect agit sur la durée de vie du nuage, qui augmente en présence 
d´aérosols, car les gouttelettes formées étant plus petites, elles précipitent moins facilement, et 
modifient la teneur en eau liquide et l´épaisseur du nuage. 
L´effet des aérosols sur le climat ne dépend donc pas uniquement de leur nature, mais aussi 
de leur distribution géographique et verticale. Les aérosols troposphériques ont des temps de 
résidence de quelques jours ou semaines, de sorte que la variabilité de leur concentration est 
directement liée à la proximité des sources. Cependant, les aérosols qui atteignent la 
stratosphère, majoritairement des sulfates provenant d´éruptions volcaniques majeures et de la 
transformation chimique des composés soufrés, peuvent y séjourner pendant plusieurs années. 
Il est impossible pour ces particules de définir une unique échelle de leur temps de résidence, 
étant donné que les distributions en taille sont variables et que la situation n´est pas égale 
selon que les particules soient formées dans la stratosphère, ou qu´elles soient transportées 
jusqu´à celle-ci. 
On s´attardera dorénavant à la description de cette classe particulière d´aérosols: ceux qui se 





1.6 Aérosols stratosphériques 
Dans la stratosphère on retrouve différentes familles d´aérosols: nuages stratosphériques 
polaires, aérosols liquides sulfatés, aérosols volcaniques, poussières météoritiques de 
composition variable et aérosols carbonés. Leur étude diffère de celle des aérosols tropos-
phériques, et les communautés scientifiques dédiées aux uns et aux autres sont bien distinctes. 
La principale difficulté à l´étude des aérosols stratosphériques repose sur les différents types 
de particules, ayant chacun des propriétés variables d´absorption ou diffusion du 
rayonnement. Bien que les éruptions volcaniques du dernier siècle aient été très bien 
documentées, il demeure un degré de connaissance plus faible en ce qui concerne les aérosols 
de fond, souvent considérés comme étant principalement des particules liquides sulfatées. 
Cependant certaines études plus ou moins récentes suggèrent la présence permanente non 
négligeable de particules solides dans la stratosphère, comme des suies (section 1.6.5) ou des 
particules météoritiques (section 1.6.6). L´étude des aérosols autres que les volcaniques n´a pu 
être possible que depuis quelques années; la dernière éruption significative fut celle du volcan 
Pinatubo en 1991, et les concentrations en aérosols stratosphériques sont actuellement aux 
niveaux les plus faibles depuis que les satellites contribuent à leur étude. 
1.6.1 Instruments et techniques de mesure 
Deux méthodes globales de caractérisation d´aérosols peuvent être pratiquées avec les 
différents instruments optiques: les mesures in situ, et les mesures par télédétection. 
1.6.1.1   Mesures in situ 
Les compteurs de particules, qui nécessitent un prélèvement, peuvent effectuer uniquement 
des mesures in situ lorsqu´ils sont embarqués à bord d´avions ou de ballons stratosphériques 
dans le cadre de campagnes d´observations. Ils peuvent faire usage de différents principes de 
mesure, et généralement évaluent la distribution dimensionnelle des aérosols ou leur quantité 
en nombre. Le compteur optique (Figure 8) est le plus employé. Le principe de cet instrument 
consiste à mesurer la lumière diffusée à un angle θ par les particules passant dans un faisceau 
laser; l´intensité de la lumière reçue dans le détecteur permet, d´après la Théorie de Mie, de 
déterminer la taille des aérosols supérieure à la limite de détection, limite liée à la sensibilité 
de détection de l´appareil, et qui oscille généralement autour de 0,3 µm. 
 






L´utilisation de la Théorie de Mie et le fait que ces appareils soient calibrés en utilisant des 
particules sphériques rend les mesures problématiques dans certains cas: pour des aérosols qui 
possèdent des formes irrégulières, qui absorbent fortement la lumière, ou pour une population 
de particules dont l´indice de réfraction n´est pas homogène. Le compteur du Laboratoire de 
Météorologie Dynamique LMD (Ovarlez et Ovarlez, 1995), sa version plus récente appelée 
STAC (STratospheric Aerosol Counter) ou le compteur OPC (Optical Particles Counter, 
Deshler et al., 2006) constituent des exemples de ce type d´instrument.  
1.6.1.2   Mesures par télédétection 
Parmi les mesures à distance, plusieurs stratégies sont possibles pour l´étude de la 
stratosphère: les mesures peuvent être effectuées depuis le sol, depuis des satellites ou depuis 
des instruments embarqués à bord de ballons stratosphériques ou d´avions.  
Les Lidars (acronyme pour LIght Detection And Ranging) fonctionnent le plus souvent 
depuis le sol. L´instrument est constitué d´une source laser et d´un télescope qui collecte la 
lumière rétrodiffusée par les aérosols; le temps qui s´écoule entre l´émission de l´impulsion 
laser et le retour du signal diffusé est directement lié à l´altitude à laquelle les particules sont 
présentes. L´application de cette technique se fait généralement pour les études concernant la 
basse et moyenne stratosphère, à des altitudes bien inférieures à 30 km, où le signal 
rétrodiffusé représente essentiellement la contribution (par diffusion de Mie) des aérosols 
troposphériques, des nuages et éventuellement des PSC. Au-dessus de cette altitude le signal 
est proche de la limite de détection de l´instrument. La difficulté majeure lors de l´analyse des 
mesures par télédétection repose sur la connaissance précise de la signature optique des 
espèces présentes dans l´atmosphère; cela n´étant pas le cas pour les aérosols, les lidars n´en 
donnent qu´une évaluation qualitative. 
 
Figure 9. Stations du réseau international NDACC (http://ndacc-lidar.org). 
Il existe actuellement 27 instruments lidar dans le réseau international NDACC (Network 
for the Detection of Atmospheric Composition Change), dont 23 sont utilisés en routine dans 






Les radiomètres peuvent être embarqués à bord de satellites ou de ballons stratosphériques. 
L´instrument MicroRADIBAL (Micro RADIomètre BALlon, Brogniez et al., 2003) mesure la 
radiance et la polarisation de la lumière solaire diffusée par les gaz et les aérosols présents 
dans l´atmosphère. Les diagrammes de réflectance (rapport entre le rayonnement solaire 
diffusé et le rayonnement solaire incident) sont très sensibles à la nature des particules. 
Les photomètres et les spectromètres sont utilisés pour des mesures in situ ou à distance. 
Cependant, la technique de mesure spectrale la plus employée est la technique d´occultation, 
une technique de visée au limbe -car le cheminement du rayonnement ne heurte pas la surface 
terrestre- détaillée dans la section 2.3. Il s´agit de recueillir l´énergie émise par le soleil ou 
d´autres étoiles lorsque la ligne de visée entre le satellite et la source lumineuse se trouve en 
dehors de l´atmosphère terrestre. Le rayonnement, atténué par l´absorption ou la diffusion par 
les constituants chimiques, aérosols et nuages présents dans le domaine spectral, est ensuite 
enregistré à mesure que la source se couche, ce qui permet d´accéder à une information sur la 
quantité d´éléments absorbants le long de chaque ligne de visée. Cette technique est 
particulièrement adaptée à la mesure de couches atmosphériques avec peu d´inhomogénéités 
horizontales, comme c´est le cas dans la stratosphère. 
La première mesure d´aérosols effectuée par satellite fut celle de l´instrument SAM II 
(Stratospheric Aerosol Measurement) à bord du satellite de la NASA Nimbus 7. Depuis, 
SAGE (Stratospheric Aerosol and Gas Experiment), SAGE II (Chu et al., 1989) et plus 
récemment SAGE III (Thomason et Taha, 2003) ont fourni des mesures d´extinction 
d´aérosols d´une à neuf longueurs d´onde. Leurs données ont contribué à l´étude des aérosols 
de façon importante, et ont servi à établir des climatologies depuis 1978 jusqu´à nos jours 
(entre autres, voir Thomason et al., 1997a, 1997b, Bauman et al., 2003b, Bingen et al., 2004b, 
2004c). Ces instruments utilisent la technique d´occultation solaire (McCormick et al., 1979). 
D´autres exemples d´instruments utilisant cette technique de mesure (Tableau 1-2) sont 
HALOE (HALogen Occultation Experiment, Hervig et al., 1996), la série POAM II et III 
(Polar Ozone and Aerosol Measurement, Lucke et al., 1999), CLAES (Criogenic Limb Array 
Etalon Spectrometer, Lambert et al., 1997), ORA (Occultation RAdiometer, Fussen et al., 
1998) ou encore SOFIE (Solar Occultation For Ice Experiment, Gordley et al., 2009) à bord 
d´AIM (Aeronomy of Ice in the Mesosphere), le satellite canadien ACE (Atmospheric 
Chemistry Experiment, Bernath et al., 2005) avec les instruments FTS (Fourier Transform 
Spectrometer) et MAESTRO (Measurement of Aerosol Extinction in the Stratosphere and 
Troposphere Retrieved by Occultation), et l´instrument SEE (Solar EUV Experiment, Woods 
et al., 2005) à bord du satellite TIMED (Thermosphere Ionosphere Mesosphere Energetics 
and Dynamics). 
Le nombre d´occultations est limité à environ 28 ou 30 lorsque le soleil est utilisé comme 
source lumineuse. La couverture latitudinale des mesures dépend des paramètres orbitaux, 
mais varie lentement, ce qui fournit des mesures journalières pour un hémisphère donné dans 
des bandes de latitude étroites qui se répètent. Par exemple, les instruments SAM II, POAM II 
et POAM III et SOFIE sont limités à des observations aux hautes latitudes, tandis que 









Couverture géographique Couverture temporelle 
 
SAM II 64-83ºS et 64-83ºN 1978-1993 
SAGE I 80ºS-80ºN 1979-1981 
SAGE II 80ºS-80ºN 1984-2005 
HALOE 80ºS-80ºN 1991-2005 
CLAES 34ºS-80ºN et 34ºN-80ºS 1991-1993 
ORA 40ºS-40ºN 1992-1993 
POAM II 63-88ºS et 54-71ºN 1993-1996 
POAM III 63-88ºS et 54-71ºN 1998-2005 
SAGE III 70ºS-70ºN 2001-2005 
SEE Occultations occasionnelles 2002-opérationnel 
ACE 85ºS-85ºN 2003-opérationnel 
SOFIE 65-85ºS et 65-85ºN 2007-opérationnel 
   
Tableau 1-2. Caractéristiques des principaux instruments satellitaires d´occultation solaire. 
 
La série SAGE effectue des mesures jusqu´à une altitude de plus de 40 km, cependant les 
niveaux d´extinction sont souvent trop faibles pour évaluer la zone au-dessus de 35 km, et les 
occultations s´achèvent fréquemment dans la moyenne et haute troposphère du fait de la 
présence de nuages. Lors de l´éruption de Pinatubo, les profils de SAGE II s´arrêtaient à      
27 km, ce qui entraîna absence de données pour une période d´intérêt majeur (les données de 
CLAES par exemple sont utilisées pour combler ces trous). 
Les mesures de HALOE couvrent des altitudes allant de la haute troposphère jusqu´à environ 
90 km. La limite de détection de cet instrument pour l´extinction attribuée aux aérosols est de 
5∙10-6 km-1, et la perte du signal lors d´une occultation se fait pour des extinctions supérieures 
à 10-2 km-1. SOFIE, ACE et SEE sont également dédiés à l´étude de la haute atmosphère. 
Les étoiles peuvent être utilisées comme sources lumineuses, comme il fut démontré par 
Hays et Roble (1968). En 1996, UVISI (Ultraviolet and VISIble imagers and spectrometers) à 
bord de MSX (Midcourse Space Experiment) mène des mesures d´occultation stellaire -bien 
qu´il n´était pas conçu à cette fin- avec succès dans la période 1996-2001, et fournit des 
profils d´ozone dans la stratosphère (Yee et al., 2002). Le premier instrument spécifiquement 
conçu pour des mesures par occultation stellaire est GOMOS (Global Ozone Monitoring by 
Occultation of Stars); en plus des mesures d´ozone et autres espèces chimiques, GOMOS a 
servi à élaborer des climatologies d´aérosols (cf. page 61). 
Les différentes stratégies d´analyse d´aérosols présentent chacune des avantages et des 
inconvénients: les mesures in situ ou par télédétection à partir du sol ou lors de campagnes 
d´observations bénéficient d´une meilleure précision, mais elles sont relativement rares et 
limitées dans l´espace et dans le temps, et ne permettent donc pas d´appréhender de manière 
globale les processus chimiques, dynamiques et radiatifs; les instruments à bord de satellites 
sont les seuls à pouvoir fournir des informations globales et continues des paramètres 
atmosphériques tels que la pression, la température, les vents, les aérosols et les nuages, mais 
les conditions d´observation depuis plusieurs centaines de kilomètres rendent difficile 
l´obtention de résultats fiables pour des altitudes inférieures à une vingtaine de kilomètres. 
L´approche pluri-instrumentale est d´ailleurs nécessaire compte tenu de la complexité de la 





1.6.2 Nuages stratosphériques polaires 
Les très basses températures atteintes dans les masses d´air isolées par le vortex polaire 
permettent la formation de nuages stratosphériques polaires (PSC, Polar Stratospheric 
Clouds). Ce terme fut introduit pour la première fois par McCormick et al. (1982) suite aux 
fortes valeurs d´extinction mesurées par l´instrument SAM II dans l´hémisphère nord, en 
janvier 1979. 
Typiquement, toutes les couches d´aérosols observées hors période volcanique intense, dont le 
coefficient d´extinction à 1µm excède 8·10-4 km-1 à une altitude de 3 km ou plus au-dessus de 
la tropopause locale, sont définies comme étant des PSC. Ces nuages ont une épaisseur 
moyenne comprise entre 4 et 6 km, bien qu´il en existe de beaucoup plus fins. Ils peuvent être 
observés typiquement à des altitudes de 16 à 26 km, au nord de 60º de latitude, entre mai et 
septembre en Antarctique, et entre décembre et mars en Arctique (McCormick et al., 1986, 
Poole et Pitts, 1994); leur apparition étant corrélée avec les basses températures, ils sont 
moins fréquents en Arctique, où ils résident à plus hautes latitudes et ont une durée de vie plus 
courte. 
Il existe trois types différents de nuages stratosphériques polaires (e.g. Rivière, 2001) : 
- Les nuages de type I sont les plus communs. Leur durée de vie est plus longue, et ils 
représentent 80 à 90% des observations. On distingue deux sortes de PSC I : 
- Les nuages de type Ia sont des particules solides composées d´acide nitrique et 
d´eau, dans une proportion de trois molécules d´eau pour une molécule d´acide 
nitrique HNO3, (HNO3/3H2O). Ils sont connus sous l´acronyme de NAT (Nitric 
Acid Trihydrate, trihydrate d´acide nitrique), et nécessitent des températures 
inférieures à 195 K. Leur taille moyenne varie de 1 à 3 micromètres. 
- Les nuages de type Ib ou STS (Supercooled Ternary Solution) sont des liquides 
composés de gouttelettes de solution ternaire d´acide nitrique, acide sulfurique et 
eau (H2O/HNO3/H2SO4). Ils se forment à des températures inférieures à 192 K. La 
proportion d´acide sulfurique et d´acide nitrique dépend essentiellement de la 
température. Leur dimension est inférieure au micromètre. 
- Les PSC de type II sont composés de cristaux de glace de taille moyenne comprise 
entre 1 et 10 micromètres. Ils sont moins fréquents, plus denses, et condensent à des 
températures plus basses de l´ordre de 188 K, rarement atteintes dans l´Arctique. 
Les nuages stratosphériques polaires se forment à partir des centres de nucléation offerts par 
les molécules d´acide sulfurique, ou par condensation de HNO3 stratosphérique (e.g. Toon    
et al., 2001). Étant donné que HNO3 est inerte, les PSC agissent comme puits pour d´autres 
formes azotées telles que NO2 et N2O5, qui convertiraient les espèces réactives chlorées et 
bromées en formes moins réactives. Un mécanisme de grossissement et de sédimentation des 
PSC participe à la dénitrification ainsi qu´à la déshydratation de la stratosphère polaire, 
accentuant ainsi la perte d´ozone. Ces réactions en phase hétérogène, discutées précédemment 
dans la section 1.4.1 de ce chapitre, font des PSC des composants primordiaux dans les 
processus de destruction de l´ozone dans les régions polaires, et constituent la raison 





1.6.3 Aérosols liquides sulfatés 
Les aérosols stratosphériques participent aux changements de couleur qui ont lieu pendant 
le crépuscule. Cette particularité pousse Gruner et Kleinert (1927) à suggérer pour la première 
fois la présence d´une couche d´aérosols non volcaniques dans la stratosphère à partir des 
observations du rougissement du ciel pendant le crépuscule. La présence de cette couche ne 
fut confirmée par des observations directes qu´en 1961, lorsque Junge et al. (1961) effectuent 
des mesures du contenu en aérosols dans la haute troposphère et basse stratosphère à l´aide de 
compteurs de particules embarqués sous ballons stratosphériques. Ils trouvèrent un nombre de 
particules par milligramme d´air décroissant avec l´altitude, puis une augmentation notable de 
la concentration pour les grandes particules, au-dessus de la tropopause. La couche s´avéra 
avoir une épaisseur de plusieurs kilomètres et fut alors appelée « the Junge layer », ou couche 
de Junge. 
On sait aujourd´hui que la couche de Junge est centrée autour de 20 km environ, et qu´elle 
a une épaisseur de 5 à 10 km, bien qu´elle présente une grande variabilité temporelle de son 
contenu à cause de l´injection de grandes quantités de particules contenant du soufre lors 
d´éruptions volcaniques importantes. Le diamètre des particules couvre un large domaine de 
tailles, allant de 0,1 à 0,5 µm, et leurs concentrations varient entre 0,5 et 5∙10-3 cm-3, valeurs à 
multiplier par 1-2 en diamètres et 10-103 en concentration lors de périodes volcaniques 
(Deshler, 2008). Même si leur composition est souvent considérée comme étant un mélange 
H2SO4-H2O en proportion 75%-25% en masse (Rosen, 1971), la quantité en acide sulfurique 
en réalité varie entre 60 et 80% (Yue et al., 1994). 
Le SO2 nécessaire à la formation d´acide sulfurique a des sources anthropiques de plus en 
plus importantes du fait de l´accroissement de combustion de produits fossiles dans les pays 
asiatiques (Hofmann et al., 2009). Les éruptions volcaniques (section 1.6.4) constituent la 
principale source naturelle de ce gaz, et peuvent l´injecter directement dans la stratosphère.  
En dehors des périodes de forte activité volcanique on parle d´aérosols de fond, dont 
l´oxysulfure de carbone (OCS) constitue la principale source (Crutzen, 1976), du fait de sa 
stabilité dans la troposphère, et de son temps de résidence de l´ordre de l´année. L´OCS 
provient principalement de l´oxydation du sulfure de diméthyle, (DMS: CH3SCH3), libéré à 
travers la dégradation microbienne des sources biologiques (phytoplancton marin). 
Les précurseurs d´aérosols sulfatés sont plus nombreux, car à SO2, OCS et DMS il faut 
ajouter le sulfure d´hydrogène (H2S) et le sulfure de carbone (CS2), dont l´oxydation conduit à 
OCS (Weisenstein et al., 1997, Watts, 2000). Cependant, des études récentes de comparaison 
entre observations et modèles montrent que le transport de SO2 et OCS à travers la tropopause 
tropicale représente les contributions les plus importantes aux aérosols sulfatés (Weisenstein 
et Bekki, 2006).  
Le processus de conversion gaz-particule dure environ 35 jours (Bluth et al., 1992). Une fois 
dans la stratosphère, l´oxysulfure de carbone est majoritairement détruit par photolyse, mais 
réagit également avec l´oxygène atomique (e.g. Zhao et al., 1995) d´après les réactions 






OCS + hν → CO + S (1.25) 
OCS + O → CO + SO (1.26) 
Le soufre formé réagit rapidement avec le dioxygène (équation 1.27), et le monoxyde de 
soufre formé dans les réactions précédentes est oxydé principalement via l´équation 1.28 : 
S + O2 → SO + O (1.27) 
Le dioxyde de soufre peut alors être dissocié par le rayonnement UV d´après l´équation 1.29, 
ou conduire à la formation d´acide sulfurique d´après les réactions suivantes : 
SO2 + hν → SO + O (1.29)
SO2 + OH + M → HSO3 + M (1.30) 
HSO3 + O2 → SO3 + HO2 (1.31) 
SO3 + H2O → H2SO4 (1.32) 
L´acide sulfurique est le gaz trace atmosphérique le plus à même de former des noyaux de 
condensation dans la stratosphère. Le processus de condensation de H2SO4 en particules 
sulfatées peut être représenté par la réaction suivante (Bekki, 1995) : 
H2SO4 + 2H2O → Sulfate (1.33) 
  
1.6.4 Aérosols volcaniques 
Les aérosols volcaniques ont depuis longtemps constitué un centre d´intérêt scientifique. 
Déjà lors de l´éruption du volcan Krakatoa en 1883, les phénomènes crépusculaires furent 
associés à la présence d´aérosols volcaniques injectés dans la stratosphère (Kiessling, 1888). 
À partir de l´éruption de Mt Agung en 1963 (e.g. Voltz, 1964), l´étude de l´impact de 
l´activité volcanique sur la stratosphère fut effectuée par un plus grand nombre d´auteurs. 
Pour qu´une éruption volcanique perturbe de manière significative l´état de la stratosphère, 
elle doit avoir assez d´énergie pour traverser la tropopause, et elle doit être riche en composés 
soufrés. Les éruptions les plus violentes injectent directement des particules et des gaz à des 
altitudes supérieures à 25 km; les aérosols secondaires, formés par l´oxydation de SO2 et H2S 
-qui contribuent de façon importante aux émissions gazeuses- et OCS et CS2 -qui contribuent 
en plus petite proportion- ont des temps de sédimentation qui varient typiquement de 12 à 14 
mois. Des particules de cendres contenant du silicium, de taille souvent supérieure à 2 
micromètres sont également émises, mais sédimentent plus rapidement.  
Outre l´énergie de l´éruption, la localisation géographique du volcan détermine également 
l´impact des éruptions; celles qui ont lieu aux basses latitudes injectent directement des gaz 
précurseurs dans le réservoir tropical, favorisant ainsi leur confinement et prolongeant la 
durée de vie des particules dans la stratosphère. Les épisodes ayant lieu aux latitudes 
extratropicales ont moins d´impact, car les aérosols sont éliminés avec davantage de facilité 
par la circulation méridienne.  






Le suivi des aérosols après des fortes éruptions volcaniques est important pour l´étude de 
leur impact climatique et de leur impact sur la chimie stratosphérique par des réactions 
hétérogènes. La compréhension quant à la distribution de ces aérosols dans la basse 
stratosphère eut un déclic avec l´ère satellitaire depuis les années 1970, en particulier parce 
que les trente années suivantes furent caractérisées par une remarquable activité volcanique 
(Tableau 1-3). Malgré le grand nombre d´éruptions, les études ont été dominées par les deux 
les plus importantes du dernier siècle: celle du volcan El Chichón au Mexique en 1982, et 

























Tableau 1-3. Éruptions volcaniques importantes depuis 1979. 
Les données de SAGE couvrent la période de 1979 à 1981, permettant l´étude des aérosols 
de fond et le suivi de l´éruption du volcan St Helens, ainsi que les perturbations moins 
importantes dues à l´éruption de Ulawun (Lenoble et al., 1984, Brogniez et Lenoble, 1987).  
Une climatologie complète des aérosols volcaniques allant de 1979 à 1991 a été élaborée par 
Hitchman et al. (1994), en utilisant les épaisseurs optiques à 1,020 µm, mesurées par les 
instruments SAGE I et II (qui permettent l´échantillonnage des tropiques et latitudes 
équatoriales), et SAM II, qui est utilisé dans les régions polaires. Le suivi de l´éruption de    
El Chichón est possible grâce au satellite SAM II, qui opère de 1978 à 1991 aux hautes 
latitudes. Les données de SAGE II ont permis quant à elles d´analyser premièrement la 
diminution progressive de ces aérosols -perturbée par des éruptions mineures et par celle de 
Nevado del Ruiz (Brogniez et Lenoble, 1991)- et deuxièmement la période caractérisée par 
les éruptions de Kelut et de Pinatubo, et par la faible activité volcanique qui suivit. 
Le contenu élevé en aérosols volcaniques constitue des conditions idéales pour l´étude du 
transport et de la dynamique stratosphérique: Trepte et Hitchman (1992) étudient le transport 
et l´effet de la QBO sur les aérosols volcaniques et décrivent différentes distributions pour les 
phases est et ouest, ainsi que la présence d´un réservoir tropical. Une étude plus détaillée est 
décrite dans Grant et al. (1996) dans le cas de l´éruption du Pinatubo. Dans une étude 
postérieure, Trepte et al. (1994) décrivent la distribution latitudinale des aérosols volcaniques 
avec deux zones de valeurs maximales d´épaisseur optique: une qui correspond au réservoir 
tropical; l´autre, située aux hautes latitudes, résulte du transport des aérosols. Les valeurs 





1.6.4.1   L´éruption du Pinatubo 
L´éruption volcanique la plus documentée par des observations précises et fiables grâce à 
la disponibilité d´instruments lidar, photomètres, compteurs à bord de ballons et d´avions et 
instruments à bord de satellites est celle de Pinatubo (15ºN), situé à l´île de Luzón, aux 
Philippines. Le volcan produit une série d´éruptions en Juin 1991, dont celle du 15 Juin, qui a 
été considérée comme la plus puissante du XXème siècle. 
La quantité maximale de SO2 atteinte est estimée à 30 Mt (McCormick et al., 1995). Les 
observations (Russell et al., 1996) montrent qu´il faut 3 mois pour atteindre le pic de 
concentration. Bluth et al. (1992) suivent avec l´instrument TOMS (Total Ozone Mapping 
Spectrometer) la dispersion du nuage volcanique qui traverse l´équateur pour se répandre 
jusqu´à des latitudes de 10ºS dans les deux premières semaines suivant l´éruption, et qui fait 
le tour du globe en approximativement 20 jours. McCormick et Veiga (1992) analysent 
l´évolution du nuage d´aérosols dans les mois suivant l´éruption. Pendant les mois de juin et 
juillet les niveaux plus forts d´extinction mesurés par SAGE II montrent la répartition entre 
30ºN et 10ºS, et les altitudes atteignent 29 km aux tropiques. Les aérosols sont ensuite répartis 
pour atteindre 70ºN et 50ºS en août. Deux ans et demi après l´éruption, la quantité d´aérosols 
avait diminué à environ 5 Mt. La Figure 10 montre l´épaisseur optique intégrée (section 2.2) 
mesurée par SAGE II pour deux périodes après l´éruption: les valeurs entre le 15 et le 29 
juillet 1991 montrent le confinement et les augmentations de deux ordres de magnitude; les 
valeurs entre le 15 août et le 24 septembre 1993 montrent la dispersion des aérosols et le 
retour graduel aux valeurs précédant l´éruption, bien qu´à cette date les valeurs soient encore 
dominées par les aérosols volcaniques. 
 
 
Figure 10. Épaisseur optique mesurée par SAGE II juste après (gauche) et deux ans après (droite) 
l´éruption de Mt Pinatubo, d´après McCormick et al., 1995. 
 
Les observations satellitaires montrent qu´il a fallu six ans pour que les concentrations     
en aérosols stratosphériques retournent aux valeurs antérieures à l´éruption de 1991 
(Thomason et al., 1997a et 1997b). Cependant, il est généralement admis que seulement 
depuis l´année 1999 les concentrations d´aérosols sont libres de l´influence volcanique 






Les variations spectrales des coefficients d´extinction peuvent être interprétées pour 
estimer les distributions en taille des aérosols (Brogniez et Lenoble, 1988). Ainsi, Brogniez et 
al. (1996) déduisent d´après les variations spectrales mesurées par SAGE II que les aérosols 
une année après l´éruption de Pinatubo sont constitués de particules plus grandes -de 
diamètres effectifs compris entre 0,50 et 0,58 µm à 18 km et 0,45 et 0,52 µm à 20 km-, et 
caractérisées par une faible dépendance spectrale, tandis que deux ans après l´éruption 
l´extinction présente une augmentation vers les longueurs d´onde plus courtes, ce qui 
indiquerait des plus petites particules -entre 0,39 et 0,42 µm à 18 km et 0,31 et 0,35 µm à     
20 km-, bien que la taille moyenne soit supérieure à celle des aérosols de fond dans tous les 
cas. Ceci est confirmé par les mesures de réflectance et polarisation de l´instrument sous 
ballon Radibal lors de campagnes de mesures en juin 1992 et mai 1993. 
D´autres instruments ont également été utilisés pour l´étude des aérosols volcaniques. Par 
exemple, Stevermer et al. (2000) utilisent les données de SAGE II ainsi que les données de 
photomètres et de différents lidars pour construire une climatologie de 1953 à 1997.            
Des études avec des instruments au sol et sous ballons ont contribué à une compréhension des 
effets optiques et de l´évolution des particules; Deshler et al. (2003) rassemblent 30 ans de 
données de profils verticaux d´aérosols par des mesures in situ avec des compteurs d´aérosols 
au Wyoming (41ºN). Cependant, certaines propriétés des aérosols ne sont pas bien 
quantifiées, et l´amélioration des données constitue un important domaine de recherche; dans 
ce cadre, les estimations de paramètres décrivant la taille des particules ont été menées par 
Randall et al. (2001), ou Bauman et al. (2003a).  
Dans une série de travaux, Bingen et al. (2003, 2004a, 2004b, 2004c) décrivent la période 
1984-2000 à partir des données de SAGE II inversées par une nouvelle méthode initialement 
appliquée aux données de ORA (Fussen et al., 2001a, 2001b). Dans le cas de SAGE II, cette 
méthode permet d´estimer les paramètres relatifs à la distribution en taille des aérosols en 
supposant une distribution log-normale monomodale. La climatologie dont font l´objet ces 
travaux concerne principalement le suivi de l´éruption de Pinatubo et de la longue période de 
retour aux conditions d´aérosols de fond. D´autres influences saisonnières sont aussi étudiées. 
 
  
Figure 11. Logarithme de la concentration (a), rayon moyen (b) et largeur de la distribution log-
normale (c) en septembre 1993, d´après SAGE II (Bingen et al., 2004b). 
La structure des contours altitude-latitude (Figure 11) montre le transport d´aérosols depuis la 
































 avec les 






















hme de la c
 SAGE II (B
on temporel
bre 1993 à















le de la con







e dans la b
ètres se ren
a phase de l
 ouest) et 
ble en aéro
ndis que la 
man et al. 
st présenté
 
































à 17,5 km d




























º et 50º de 
is de mars  
  





Dans l´hémisphère sud (Figure 13a), en automne et en hiver N augmente aux moyennes 
latitudes et simultanément diminue fortement au-delà de 60º S. Au printemps et en été, N 
décroît considérablement autour de 40-50º latitude, mais augmente aux latitudes polaires. 
L´effet observé est similaire dans l´hémisphère boréal (Figure 13b), bien qu´il soit moins 
notable et plus irrégulier.  
Ces cycles saisonniers résultent du transport des aérosols vers les pôles, qui est fortement 
inhibé par la barrière dynamique que forme le vortex polaire vers 60º de latitude, ce qui 
explique la diminution de N aux hautes latitudes, et la dissymétrie observée dans la        
Figure 11a. Le transport provoque également une subsidence des particules juste au-dessus de 
la tropopause; l´accumulation des particules explique l´augmentation observée entre 40º et 50º 
de latitude en hiver. Au printemps, la rupture du vortex polaire permet à nouveau le    
transport des espèces chimiques et des aérosols vers les pôles, et N décroît considérablement 
aux moyennes latitudes, tandis qu´aux latitudes polaires se produit une augmentation.          
Les variations saisonnières concernent essentiellement la basse stratosphère, et ne sont pas 
observées au-dessus de 22 km. 
1.6.4.2   Effets des aérosols volcaniques 
Les éruptions volcaniques injectent d´énormes quantités de gaz et particules directement 
dans la stratosphère. Parmi les gaz, H2O, N2 et CO2 sont les plus abondants, mais les 
émissions sont faibles par rapport à leur concentration atmosphérique, et ne modifient pas leur 
effet de serre. Le bilan radiatif est cependant modifié par l´injection d´espèces soufrées, 
principalement SO2 et H2S, qui forment des particules d´aérosols, augmentent l´albédo et 
conduisent à un refroidissement de la surface terrestre (Dutton et Christy, 1992). Le forçage 
radiatif a été estimé à -4 Wm-2 au début de l´année 1992, avec une décroissance de -0,1 Wm-2  
pendant quatre ans (McCormick et al., 1995). Les particules jouent aussi un rôle crucial dans 
la nucléation des cirrus près de la tropopause, affectant le bilan radiatif de manière indirecte. 
Un autre effet climatique  est la réduction des précipitations aux tropiques une ou deux années 
après une forte éruption (Robock, 2000), car la diminution de radiation solaire peut réduire 
considérablement l´évaporation. La condensation en acide sulfurique consomme aussi des 
molécules d´eau et des radicaux OH, et peut contribuer à la déshydratation de la stratosphère 
(Bekki, 1995). Les aérosols volcaniques sont également à l´origine d´un réchauffement de la 
stratosphère (Labitzke et McCormick, 1992), car ils absorbent une partie du rayonnement 
infrarouge solaire et tellurique. Ces modifications produisent une altération de la circulation 
stratosphérique du fait de l´introduction de gradients de température horizontaux et verticaux. 
Le réchauffement de la stratosphère tropicale conduit à un vortex polaire plus froid 
notamment dans l´hémisphère nord, ce qui augmente la probabilité de formation de nuages 
stratosphériques polaires et de ce fait la destruction d´ozone stratosphérique. Mais les 
particules d´aérosol peuvent modifier la chimie stratosphérique -particulièrement la chimie de 
l´ozone- à toutes les latitudes, car les réactions de formation et destruction de O3 dépendent du 
flux de rayonnement UV, de la température, et de la présence de surfaces qui peuvent servir 
de support aux réactions en phase hétérogène, et tous ces paramètres sont modifiés par la 
présence d´aérosols volcaniques. Des conséquences notables dans la stratosphère tropicale 





1.6.5 Aérosols carbonés 
Plusieurs sortes d´aérosols carbonés sont présentes dans l´atmosphère. Le carbone 
organique (organic carbon, OC) est composé d´une mixture de composants chimiques issus 
de l´oxydation des composés organiques volatiles rejetés par la végétation. Le terme suie 
s´applique aux aérosols carbonés produits par une combustion incomplète, et fait référence à 
deux types de particules: le carbone organique qui résulte des injections produites par les feux 
de biomasse, et le noir de carbone (black carbon, BC), appelé aussi carbone élémentaire (EC) 
ou encore carbone réfractaire en raison de sa couleur et de sa résistance aux hautes 
températures. Les suies sont composées de chaînes d´agrégats de sphères d´un diamètre 




Figure 14. Image de microscopie électronique montrant la morphologie complexe des agrégats de 
suies collectés dans la stratosphère (Pueschel et al., 1997). 
Les suies sont donc un type d´aérosol primaire émis directement par tous les processus de 
combustion ayant lieu à la surface terrestre (ou dans l´atmosphère dans le cas de particules 
issues du trafic aérien ou d´origine météoritique). Chuan et Woods (1984) collectent pour la 
première fois des particules carbonées dans la stratosphère, entre 18 et 21 km, lors de vols à 
bord d´avions effectués entre 1979 et 1983 couvrant les latitudes de 23ºN à 68ºN. Les suies 
sont présentes en faibles quantités mais pour plus de la moitié des échantillons. Les auteurs 
proposent pour ces particules des sources météoritiques. Pueschel et al. (1992) et Blake et 
Kato (1995) étudient les particules collectées dans la stratosphère par une technique d´impact 
sur différents supports à bord d´avions. L´analyse par microscopie électronique permet 
d´identifier les suies grâce à leurs tailles et morphologies caractéristiques. Les mesures 
effectuées après l´éruption de Pinatubo ne montrent pas d´augmentation significative des 
quantités de carbone noir; ainsi, il est démontré que les éruptions volcaniques ne constituent 
pas une source importante de ce type d´aérosol. Cependant le grand nombre de particules 
collectées par Blake et Kato aux altitudes de croisière du trafic aérien (autour de 10 ou 11 km 
d´altitude), et aux latitudes les plus fréquentes pour les vols (entre 40ºN et 60ºN) font alors de 
la navigation aérienne commerciale le candidat le plus probable comme source principale de 
suies dans la stratosphère, bien que cette hypothèse ait été remise en cause quelques années 
plus tard (voir Baumgardner et al. 2004, cf. page 48). Selon les auteurs, les suies collectées 
vers 20 km pourraient provenir de l´ascendance des particules émises aux plus basses 






Les moyens de transport des suies vers les altitudes supérieures dans la stratosphère sont 
d´abord mal connus. Rohatschek (1996) démontre de façon théorique qu´un certain type de 
photophorèse, appelé gravito-photophorèse, peut contribuer à la lévitation de particules 
absorbantes lorsqu´elles sont soumises au rayonnement solaire. Ainsi, l´irradiation pourrait 
produire un mouvement ascendant et prolonger le temps de résidence de certains types 
d´aérosols, notamment ceux ayant des géométries irrégulières comme les suies. Les calculs 
montrent un intervalle de pressions correspondant à des altitudes entre 2 et 70 km (limite 
supérieure qui était considérée précédemment comme impossible à atteindre par des aérosols 
d´origine terrestre) dans lequel le mécanisme est particulièrement efficace. Pueschel et al. 
(2000) appliquent les calculs à des suies collectées dans les couloirs de trafic aérien entre 10 
et 12 km. Leurs valeurs mènent à une concentration globale de suies d´environ 10-4 cm-3 dans 
la stratosphère, avec les agrégats de plus grande taille ayant un diamètre supérieur à 0,5 µm. 
La stratosphère est particulièrement sensible à la présence de ces suies, car elles peuvent y 
séjourner pendant des mois ou des années, contrairement aux temps de vie troposphériques 
qui sont de l´ordre de jours ou semaines. Leur influence sur la chimie de l´ozone se traduit par 
des réactions en phase hétérogène qui affectent les répartitions des NOx entre des formes 
réactives et des espèces réservoir (Bekki, 1997, Strawa et al., 1999), et par leur capacité à 
concentrer un certain nombre d´espèces polluantes à leur surface. 
Contrairement aux autres types d´aérosols atmosphériques, les suies présentent des 
capacités d´absorption importantes, proportionnelles à la concentration en carbone noir des 
particules. Dans le but d´isoler leur signature de celle des aérosols de fond, des mesures en 
laboratoire de l´extinction et de la polarisation produites par différents types de suies sont 
effectuées par Renard et al. (2001a). La dépendance spectrale des coefficients d´extinction est 
étudiée dans le domaine visible à différentes longueurs d´onde, montrant peu de dépendance 
spectrale. Bergstrom et al. (2002) montrent une faible décroissance avec la longueur d´onde. 
Ce comportement permet de différencier les suies des aérosols de fond, qui présentent une 
forte dépendance spectrale avec davantage d´absorbance vers le bleu (Stevermer et al., 2000, 
Bingen et Fussen, 2000). Les mesures effectuées en mars 2004 avec l´instrument sous ballon 
MicroRADIBAL confirment la présence de suies jusqu´à des altitudes de 27 km, dont la 
concentration relative diminue progressivement avec l´altitude, alors que la concentration 
relative de particules sulfatées augmente dans ce sens (Renard et al., 2008b).  
1.6.5.1   Aérosols issus des feux de biomasse 
Il est généralement admis que seulement les éruptions volcaniques peuvent provoquer 
l´injection directe de matériel troposphérique dans la stratosphère. Néanmoins, dans les 
dernières années, différents moyens de transport -autres que la convection profonde, qui 
permet aux particules d´accéder jusqu´à la basse stratosphère depuis les niveaux plus bas de 
l´atmosphère- ont été étudiés. La pyro-convection, combinée aux grands feux de biomasse, 
peut représenter un important mécanisme qui contribuerait à l´échange troposphère-
stratosphère (Fromm et al., 2005). Ce mécanisme justifie une nouvelle provenance des suies 
stratosphériques, dont la quantité paraît être trop importante pour que leurs sources soient 





moyenne stratosphère par l´effet de gravito-photophorèse. Cependant, les suies provenant de 
feux de biomasse possèdent un contenu plus important en carbone organique (avec des 
noyaux de condensation en abondance) qu´en carbone noir. Ainsi, il a parfois été supposé 
(Blake et Kato, 1995) qu´elles ne résideraient pas longtemps dans l´atmosphère.  
Penner et al. (1992) estiment la quantité de suies provenant de feux de biomasse à 100 Tg, 
pour environ 70% émises aux latitudes tropicales. La détection dans la basse stratosphère 
d´aérosols issus de grands feux par des mesures in situ ou à distance est décrite dans différents 
travaux. Pendant l´été de 1998, une étrange couche d´aérosols est détectée à Kiruna en Suède 
par des mesures LIDAR (Siebert et al., 2000). Une augmentation de l´extinction des aérosols 
jusqu´à 5 km au-dessus de la tropopause est enregistrée par POAM III, et corroborée par 
SAGE II et TOMS entre mai et octobre 1998 (Fromm et al. 2000). Les auteurs attribuent ces 
augmentations à des épisodes de feux de forêts boréales particulièrement intenses au Canada. 
Les résultats suggèrent l´intrusion d´aérosols dans la basse stratosphère de façon répétée au 
cours de l´été 1998, particulièrement pendant le mois d´août. L´augmentation persiste pendant 
au moins 3 mois, suivi d´une période de deux mois de décroissance graduelle. Plusieurs 
incendies au Canada pendant l´été de l´année 2003 forment des d´aérosols de forts 
coefficients d´extinction dans la basse stratosphère, qui sont mesurés par SAGE III (Tétard, 
2008). L´intrusion dans la stratosphère d´air enrichi en monoxyde de carbone jusqu´à des 
altitudes de 15,8 km est attribuée aux feux de forêts d´Amérique du Nord en juillet 2002 (Jost 
et al., 2004). Les concentrations de particules sont 5 fois plus importantes que celles 
correspondant aux aérosols de fond. Aussi à cause des fortes concentrations en CO dans la 
haute troposphère, Nedelec et al. (2005) identifient l´air au-dessus d´Asie et d´Europe 
provenant des feux de Sibérie en 2003. Les mesures de fluorescence par les composants 
organiques des suies provenant de feux de biomasse confirment l´ascendance des aérosols 
jusqu´à la basse stratosphère (Immler et al., 2005), et constituent une nouvelle technique pour 
caractériser les aérosols à l´aide d´instruments lidar. 
1.6.6 Poussières interplanétaires 
Depuis que Mossop (1963) suggère la présence de particules d´origine extra-terrestre 
parmi les aérosols stratosphériques, des mesures in situ ont confirmé leur présence; par 
exemple, l´analyse entre 5 et 19 km avec un spectromètre de masse embarqué en avion révèle 
des compositions chimiques très variées, avec plus de 45 éléments différents et des quantités 
notables de mercure dans la plupart des particules (Murphy et al., 1998). L´origine 
météoritique des aérosols contenant du fer est mise en évidence par le fait qu´ils sont présents 
en plus grandes quantités dans la stratosphère que dans la troposphère, et par le fait qu´ils 
contiennent d´autres éléments (Mg, Na, Al, K, Ca, Cr, Ni) dans des proportions qui sont en 
accord avec la composition de la matière météoritique. 
La plupart de la matière météoritique entrant dans l´atmosphère subit une ablation à des 
altitudes supérieures à 75 km, et constitue une source importante de métaux dans la haute 
atmosphère (Turco et al., 1982). La matière ablatée peut éventuellement se recombiner par 
condensation et coagulation dans la mésosphère pour former des particules de fumée (smoke 
particles) de taille nanométrique. Des poussières de taille supérieure appelées micrométéorites 






D´après les études de modélisation de Hunten et al. (1980) et Turco et al. (1981), les débris 
météoritiques contribueraient à la population d´aérosols de grande taille (plus de 1 µm) de 
façon importante dans l´ensemble de la stratosphère, et pourraient être la principale 
composante de particules de taille inférieure à 0,01 µm en-dessous de 20 km. Les particules 
de fumée météoritique contribueraient quant à elles aux petites tailles, et seraient les aérosols 
dominants dans la haute stratosphère. Pour la totalité des particules météoritiques dans 
l´ensemble de la stratosphère, elles représenteraient moins de 10% de la masse totale 
d´aérosols. Cependant à ce jour ces affirmations n´ont pu être vérifiées à cause du manque 
d´observations. 
La présence de micrométéorites dans la basse stratosphère fut détectée par différents auteurs 
et diverses stratégies. Cziczo et al. (2001) montrent d´après leur étude que typiquement la 
moitié des particules stratosphériques contiennent du fer d´origine météoritique dans des 
proportions allant de 0,5 à 1% en masse, ce qui requiert l´entrée dans l´atmosphère de 20 à 
100 tonnes de matériel extra-terrestre par jour. D´après les auteurs, cet apport représenterait 
0,3 à 1,7% du contenu total en soufre des aérosols présents dans la stratosphère, et la matière 
météoritique contribuerait ainsi à la formation de la couche de Junge.  
Les mesures par instrument sous ballon stratosphérique (Renard et al., 2005) montrent des 
variations de l´extinction autour de 640 nm, qui sont interprétées comme des signaux produits 
par des particules de grande taille (quelques centaines de nanomètre), d´origine extraterrestre. 
Une étude -cette fois à partir de données satellitaires- menée par Klekociuk et al. (2005) 
consiste à suivre l´évolution d´un grand météoride détecté en Antarctique le 3 septembre 
2004, à une altitude de 75 km; quelques heures après l´observation, des fines couches de 
particules non sphériques de taille micrométrique sont détectées par des lidars au sol.      
Enfin, les premières observations satellitaires de poussières météoritiques par l´instrument 
SOFIE montrent une couche de particules de 35 à 85 km d´altitude, régies par un cycle 
saisonnier qui réduit fortement les concentrations durant l´été polaire du fait de la circulation 
méridienne (Hervig et al., 2009). 
1.6.7 Distribution des aérosols stratosphériques 
Le cycle de vie des aérosols de fond est relativement bien connu (Figure 15 page 49). En 
dehors des périodes volcaniques, les gaz précurseurs atteignent la stratosphère principalement 
à travers la tropopause tropicale, et donnent lieu par nucléation homogène à la formation de 
petites particules qui grossissent par des processus de condensation et coagulation. Une 
répartition rapide des aérosols a lieu grâce au vent zonal, mais le transport méridien est limité 
par les courants jets, ce qui provoque une accumulation d´aérosols dans la zone intertropicale 
entre 15º et 30º de latitude.  
Leur transport est lent, mais particulièrement efficace en théorie lors de la phase ouest de la 
QBO. Les aérosols ainsi que leurs précurseurs migrent vers les moyennes latitudes et les 
pôles, transportés par la circulation de Brewer-Dobson, et descendent le long des surfaces 
isentropes. Des processus d´élimination ont lieu aux moyennes et hautes latitudes. La 
formation de nuages stratosphériques polaires produit une élimination par sédimentation des 







Figure 15. Cycle de vie des aérosols stratosphériques, d´après Hamill et al., 1997. 
Les mesures des instruments sous ballon MicroRADIBAL et SALOMON, et du compteur 
de particules STAC révèlent la présence d´aérosols pour des périodes spécifiques à différentes 
saisons entre 2003 et 2006 (Renard et al., 2008b). Cette étude permet aux auteurs de proposer 
une répartition verticale des différents types de particules (Figure 16): dans la basse 
stratosphère, les aérosols liquides sulfatés dominent et forment la couche de Junge, mais les 
suies seraient également présentes; dans la moyenne et haute stratosphère on retrouve les 
poussières interplanétaires et grains résultant de la désintégration météoritique. 
 
 
Figure 16. Répartition verticale des différents types d´aérosols stratosphériques proposée par Renard  
et al. (2008b) à partir des mesures des instruments sous ballon stratosphérique MicroRADIBAL et 
SALOMON, et du compteur de particules STAC, pour différentes périodes entre 2003 et 2006. 
Bien que les mesures effectuées dans la basse stratosphère soient nombreuses (Bingen et 
al., 2006) et montrent la présence de la relativement bien connue couche de Junge et de suies 
en quantités variables, la contribution totale de ces dernières demeure incertaine. Il en est de 
même pour les particules d´origine interplanétaire, qui seraient présentes à de plus hautes 





techniques de mesure optiques, car les paramètres qui les caractérisent sont nombreux: 
l´efficacité des aérosols à diffuser la lumière dépend de leur taille, de leur indice de réfraction 
et de la longueur d´onde considérée. Les particules liquides sont détectées par l´analyse de la 
lumière qu´elles diffusent, que ce soit en extinction, en radiance ou en polarisation; les suies 
et les poussières interplanétaires viennent compliquer l´analyse des mesures optiques.         
Des études dans la moyenne et haute stratosphère sont donc nécessaires dans le but de 







Chapitre 2  
L´instrument GOMOS 
La plateforme ENVISAT (ENVIronmental SATellite, Figure 17) de l´Agence Spatiale 
Européenne (ASA ou ESA, European Space Agency) fut mise en orbite le 1er mars 2002 par 
Ariane 5 depuis le centre spatial de Kourou, en Guyane Française. Ses dimensions de     
26×10×5 mètres pour 8,5 tonnes en font le plus gros satellite scientifique d´observation de la 
Terre jamais conçu (http://envisat.esa.int/). ENVISAT est placée en orbite polaire 
héliosynchrone à 785 km d´altitude, avec une période de 100,5 minutes, et effectue un cycle 
de 501 orbites en 35 jours. L´exigence scientifique avant le lancement était l´utilisation des 
divers instruments pendant les quatre années de la mission. Après plusieurs prolongations, au 
cours de l´année 2010 la décision de poursuivre son utilisation jusqu´en 2013 a été prise. 
L´orbite est modifiée en octobre 2010 pour limiter la consommation d´hydrazine, et son 
inclinaison n´est plus contrôlée. 
 
 







ENVISAT a pour objectif d´assurer la continuité des missions des satellites ERS1 et ERS2 
(European Remote Sensing Satellite), tout en apportant des observations additionnelles pour 
l´étude de l´environnement. La plateforme embarque dix instruments qui concernent diverses 
disciplines scientifiques; l´étude de la chimie atmosphérique est assurée avec les instruments 
SCIAMACHY (Scanning Imaging Absorption spectroMeter for Atmospheric CartograpHY), 
MIPAS (Michelson Interferometer for Passive Atmospheric Sounding) et GOMOS. 
2.1 Description générale de l´instrument GOMOS 
GOMOS (Global Ozone Monitoring by Occultation of Stars) est le premier instrument 
spatial dédié à l´étude de l´atmosphère terrestre conçu pour se servir de la technique 
d´occultation stellaire (Bertaux et al., 2004). L´objectif primordial à son lancement est l´étude 
de la distribution verticale globale de l´ozone de la haute troposphère à la haute mésosphère. 
Il est un des successeurs de GOME (Global Ozone Measurement Experiment), premier 
instrument européen de surveillance de l´ozone qui se trouvait à bord de ERS-1.  
 
 
Figure 18. Vue d´artiste de l´instrument GOMOS et de ses composants (Ratier et al., 1999). 
 
L´instrument pèse 163 kg pour une consommation électrique de 146 W. Il est équipé d´un 
télescope de 20×30 cm (Figure 18), et d´un pointeur stellaire qui permet de repérer les 
différentes étoiles jusqu´à une magnitude de 5, capable d´opérer de jour comme de nuit. Les 
détecteurs sont des dispositifs à transfert de charge ou CCD (charge coupled devices). Quatre 
spectromètres -deux dans l´UV-visible, deux dans le proche IR- opèrent avec des temps 
d´intégration de 0,5 secondes (Tableau 2-1). Les intervalles de longueurs d´onde permettent la 
mesure de O3, NO2, NO3, de la diffusion Rayleigh et de l´extinction des aérosols dans l´UV-
visible, et de O2 et H2O dans l´IR. Deux photomètres dans les bandes spectrales 644-705 nm 
et 466-528 nm sont utilisés pour corriger les perturbations dues aux effets de scintillation 







UV-Vis 250-675 nm 1.2 nm 
IR1 756-775 nm 0.2 nm 
IR2 926-952 nm 0.2 nm 
   






2.2 Optique atmosphérique 
Le rayonnement électromagnétique est un vecteur important de transfert d´énergie dans 
l´atmosphère. Les méthodes optiques employées pour la mesure des aérosols sont fondées sur 
les lois d´absorption et de diffusion de la lumière par les composants atmosphériques, qui 
permettent d´interpréter les observations satellitaires. L´action conjuguée de la diffusion et de 
l´absorption est appelée extinction (section 2.2.3). Par sa technique de mesure (cf. page 56), 
GOMOS évalue la présence de particules et de gaz responsables de la réduction du signal 
enregistré. 
2.2.1 Spectroscopie d´absorption 
La spectroscopie atmosphérique fait usage de la Loi de Beer-Lambert : 
ܫሺߣሻ ൌ ܫ଴ሺߣሻ ݁ݔ݌ ሾെ ߪሺߣሻ ܿ ܮሿ (2.1) 
où ܫ଴ሺߣሻ et ܫሺߣሻ sont les intensités du rayonnement avant et après le passage dans un milieu 
d´épaisseur ܮ, ܿ est la concentration de l´espèce mesurée, et ߪሺߣሻ est la section efficace 
d´absorption (cm2∙molécule-1) à la longueur d´onde ߣ. Celle-ci est reliée à la probabilité d´une 
molécule à interagir par absorption à une longueur d´onde donnée.  





L´application de la loi de Beer-Lambert à l´atmosphère implique la prise en considération de 
la présence des aérosols, et d´une contribution de diffusion. 
Pour quantifier l´absorption par les aérosols, on définit un facteur d´absorption, ܳ௔௕௦ ,   
comme le rapport entre la section efficace d´absorption et la section géométrique de la 





L´efficacité à absorber d´un élément présent dans une couche atmosphérique est appelée 
coefficient d´absorption, ߙ௔௕௦ (cm-1), et exprime la section efficace par unité de volume. Pour 
une population de particules de distribution en taille ݊ሺݎሻ : 




La capacité d´une particule à absorber un rayonnement dépend essentiellement de sa 
composition chimique. Certains aérosols possèdent un grand pouvoir d´absorption, 





2.2.2 Contribution de diffusion 
La diffusion correspond à l´interaction entre le rayonnement et la matière qui se traduit par 
un changement de direction de la propagation des photons par rapport à la direction du 
rayonnement incident. Pour calculer cette contribution, on utilise différents modèles ou types 
de diffusion dont les domaines de validité sont délimités par la taille relative des cibles 
(molécules/ particules) par rapport à la longueur d´onde de la radiation incidente, grâce au 






2.2.2.1   Cas où β<1: Diffusion moléculaire ou diffusion Rayleigh 
Lorsque le diamètre des cibles est inférieur à la longueur d´onde, généralement quelques 
dizaines de nanomètre -comme c´est le cas des molécules d´air- le calcul de la diffusion est 
fait en utilisant le modèle de diffusion moléculaire ou diffusion Rayleigh. La section efficace 




ሺ݉ሺߣሻ ଶ െ 1ሻଶ
ሺ݉ሺߣሻ ଶ ൅ 2ሻଶ
 (2.6) 
où ݉ est l´indice de réfraction de l´air et ܰ la densité de molécules d´air (molécules∙cm-3). 
La contribution de la diffusion Rayleigh est importante dans les domaines ultraviolet et 
visible. La section efficace de diffusion Rayleigh suit une loi en λ-4, et prédit que les courtes 
longueurs d´onde seront les plus diffusées. 
2.2.2.2   Cas où β~1: Diffusion de Mie 
La théorie de Mie décrit la diffusion de la lumière par les particules sphériques et 
homogènes dont la taille est de l´ordre de la longueur d´onde (typiquement de 100 nm à       
10 µm dans l´UV-vis).  
Il existe, ainsi que pour l´absorption, une section efficace de diffusion, ߪௗ௜௙, un facteur de 










Les modèles de diffusion de Rayleigh et de Mie sont très performants, mais ne permettent 
pas de reproduire les propriétés de diffusion de particules n´ayant pas une symétrie sphérique. 
2.2.2.3   Cas où β>1: optique géométrique 
L´optique géométrique décrit la diffusion de la lumière produite par de grosses particules 
comme des gouttelettes nuageuses de quelques micromètres, ou des cristaux de glace de 






Le coefficient d´extinction, ߙ௘௫௧ሺߣሻ (cm-1), correspond à l´atténuation d´intensité lumineuse 
par unité de longueur, et sert à quantifier la perte totale d´énergie. Il est égal à la somme des 
coefficients de diffusion et d´absorption : 
ߙ௘௫௧ሺߣሻ ൌ ߙௗ௜௙ሺߣሻ ൅ ߙ௔௕௦ሺߣሻ (2.9) 
La dérivation de la loi de Beer-Lambert permet de diviser le trajet optique en éléments 
d´épaisseur ݀ݏ : 
݀ܫሺߣ, ݏሻ ൌ െܫ ሺߣ, ݏሻ ߙ௘௫௧ ݀ݏ (2.10) 
En intégrant on obtient la loi exponentielle de Beer-Lambert (équation 2.11), qui peut être 
exprimée, comme dans l´équation 2.12, en fonction de la contribution d´absorption par les ݅ 
espèces chimiques, de la contribution d´extinction Rayleigh (ߙோ௔௬ሺߣሻ) et de la contribution de 
l´extinction de Mie (ߙெ௜௘ሺߣሻ) : 
ܫሺߣሻ ൌ ܫ଴ሺߣሻ ݁ݔ݌ ൤െනߙ௘௫௧ ሺߣሻ݀ݏ൨ (2.11) 
 
ܫሺߣሻ ൌ ܫ଴ሺߣሻ ݁ݔ݌ – ൥෍ߪሺߣሻ ܿ ܮ
௠
௜ୀଵ
൅ ߙோ௔௬ሺߣሻ ൅ ߙெ௜௘ሺߣሻ൩ 
(2.12) 
ou en fonction de l´épaisseur optique ߬ሺߣሻ (équation 2.13), grandeur qui représente la 
transparence de l´atmosphère, donnant la fraction de rayonnement absorbé ou diffusé par les 
composants de la couche traversée : 
ܫሺߣሻ ൌ ܫ଴ ሺߣሻ ݁ݔ݌ሾെ߬ሺߣሻሿ (2.13) 
 




L´épaisseur optique totale ߬௡ሺߣሻ est la somme de l´épaisseur optique de la diffusion Rayleigh 
(߬ோ௔௬ሺߣሻ, équation 2.16), des ݅ espèces chimiques considérées (  ߬௘௦௣ሺߣሻ, équation 2.17), et des 
aérosols (  ߬௔é௥௢ሺߣሻ, équation 2.18) : 
߬௡ሺߣሻ ൌ ߬ோ௔௬ሺߣሻ ൅ ߬௘௦௣ሺߣሻ ൅ ߬௔é௥௢ሺߣሻ 
 
(2.15) 
























2.3 La technique d´occultation stellaire 
La technique de mesure de GOMOS est l´occultation stellaire (Hays et Roble, 1968), une 
technique de visée au limbe qui présente les mêmes avantages que l´occultation solaire            
-à savoir l´auto-calibration de l´instrument et une bonne résolution verticale-, et qui bénéficie 
en plus d´avantages tels qu´une bonne couverture géographique et des mesures effectuées en 
absence de rayonnement solaire lorsque l´atmosphère se trouve en équilibre. Les points 
faibles sont un signal peu intense (section 2.3.1) et l´inhomogénéité des mesures (2.3.2). 
En moyenne, lors de chaque orbite GOMOS piste une trentaine d´étoiles. Une occultation 
débute lorsque le pointeur stellaire repère l´une d´entre elles, alors que la ligne de visée étoile-
instrument se situe bien en dehors de l´atmosphère, typiquement à 120 km d´altitude. Les 
canaux UV, visible et proche IR sont enregistrés en continu, ce qui permet d´obtenir quelques 
spectres sans absorption, généralement autour de cinq (Bertaux et al., 2010), qui sont 
moyennés dans le but d´obtenir un seul spectre de référence, ܫ଴ሺߣሻ. La transmission 
atmosphérique est obtenue en divisant les spectres enregistrés lors de l´occultation par le 
spectre de référence (équation 2.2). Le rapport de deux mesures enregistrées à quelques 
secondes d´intervalle permet d´éliminer du signal les dérives instrumentales, ce qui constitue 
un des principaux atouts de cette technique. 
 
 
Figure 19. Schéma de l´occultation stellaire effectuée par GOMOS. 
Le mouvement du satellite suivant son orbite (Figure 19) fait varier la position de la ligne 
de visée ݊, la faisant passer à travers différentes couches de l´atmosphère. L´altitude de la 
mesure est entièrement définie par la direction de l´étoile et la position de l´instrument. 
Chaque ligne de visée fournit un spectre dont l´intensité ܫ௡ሺߣሻ est modifiée par l´atténuation 
sélective des constituants atmosphériques présents entre la source et l´instrument. L´analyse 
des spectres révèle leur présence d´après la loi de Beer-Lambert, mais la connaissance des 
sections efficaces est nécessaire; elles permettent de calculer la contribution de la diffusion 
Rayleigh et le nombre de molécules des espèces étudiées le long de la ligne de visée, ou 
quantités intégrées, en fonction de l´élévation. La variation des concentrations des espèces 
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2.3.2 Couverture géographique des observations 
La couverture géographique des mesures dépend principalement du nombre de sources 
lumineuses aptes à être utilisées, et de leur position, qui varie au cours de l´année. 
Globalement, le nombre de sources lumineuses est centuplé par rapport à l´occultation solaire, 
étant donné qu´il existe plus d´une centaine d´étoiles assez brillantes pour être observées par 
GOMOS. L´instrument a donc le choix entre plus de 1600 occultations par jour, pour 400 à 
600 effectuées. Le miroir situé en face du télescope permet de diriger la ligne de visée aux 
étoiles sélectionnées dans un angle très vaste; les étoiles les plus brillantes sont favorisées, 
mais dans le but d´obtenir une bonne couverture géographique, des sources de magnitude 
relativement haute doivent être utilisées. La couverture des mesures de GOMOS s´étend d´un 
pôle à l´autre du globe; cependant, quand ENVISAT se trouve près du pôle sud, l´angle de 
vision est limité par la disposition des composants de l´instrument (Bertaux et al., 2010), ce 
qui explique une disponibilité de données limitée aux latitudes antarctiques. Pour des orbites 
consécutives, la même étoile est occultée à la même latitude, mais à une longitude se décalant 
de 25º vers l´ouest par orbite. Chaque étoile peut être suivie pendant plusieurs mois, jusqu´à 
ce qu´elle se trouve hors du champ de vision de l´instrument. Il existe donc une variabilité 
saisonnière dans la distribution des étoiles, mais les mesures se répètent en principe de façon 
identique chaque année.  
L´inhomogénéité de l´échantillonnage implique que certaines latitudes ont une densité de 
données plus importante que d´autres. Les variations en 2003 constituent un exemple de cette 
inhomogénéité (Figure 21); on observe une bonne couverture latitudinale, bien qu´irrégulière, 
pendant les premiers mois. Ensuite un faible nombre d´occultations ont eu lieu de mai à 
juillet, comme résultat de défaillances techniques de l´instrument. Des changements dans le 
choix de la succession d´étoiles à observer ont été effectués à partir de ces dates, ce qui a 
fortement réduit le nombre de mesures dans certaines bandes de latitude pour différentes 
périodes de l´année. 
 
 
Figure 21. Couverture latitudinale des mesures nocturnes de GOMOS en 2003. Les couleurs 
indiquent les magnitudes des étoiles, les plus brillantes étant représentées en bleu foncé, les moins 
brillantes en rouge (Tamminen et al., 2010). 
Une panne concernant l´angle de vision se produit en janvier 2005, et empêche l´obtention 





restreint, la couverture géographique à partir de cette date est moins dense, et le nombre 
d´occultations par jour décroît à 250-300 à partir de cette période (contre jusqu´à 600 
auparavant). 
2.3.3 Résolution verticale et précision 
La source lumineuse ponctuelle que constituent les étoiles fournit une ligne de visée 
parfaitement connue, qui se traduit en une haute précision de mesure et une bonne résolution 
verticale. L´épaisseur des couches atmosphériques dépend des temps d´intégration ou temps 
de pause de l´instrument, qui sont assez courts car GOMOS mesure le rayonnement de chaque 
étoile en intervalles de 0,5 secondes. Ceci correspond, dans le pire des cas (c´est-à-dire 
lorsque la géométrie d´occultation est moins favorable), à des intervalles de 1,7 km dans une 
géométrie projetée au limbe (Kyrölä et al., 2004). La résolution d´échantillonnage est donc de 
1,7 km dans le cas d´une occultation dans le plan orbital, et meilleure pour des occultations 
obliques, ce qui correspond à une résolution verticale d´environ 3 km. La couverture verticale 
des mesures est généralement comprise entre 120 à 150 km et une limite d´altitude inférieure 
qui se situe aux alentours de la haute troposphère, mais qui varie pour chaque occultation, 
selon les conditions (caractéristiques de l´étoile, état de l´atmosphère), jusqu´à 5 km d´altitude 
lorsque le ciel est dégagé. La présence de nuages dans la ligne de visée induit une perte de 
signal et achève l´occultation. 
Les sources d´erreur inhérentes à la technique d´occultation sont : 
-D´une part, l´hypothèse que les couches traversées par les lignes de visée sont homogènes, 
par exemple, en température et en concentration. Les structures locales sont lissées par cet 
effet. 
-D´autre part, la détermination des sections efficaces en laboratoire est difficile, et les 
différences sont significatives selon le choix des données théoriques. En plus de cela, 
certaines raies sont très dépendantes de la température, et dans la stratosphère la température 
peut varier rapidement de plusieurs dizaines de degrés verticalement et horizontalement. Très 
peu de valeurs théoriques de sections efficaces sont d´ailleurs disponibles pour des 
températures inférieures à 200 K, typiquement rencontrées dans le vortex polaire. 
L´utilisation d´étoiles comme sources lumineuses présente des difficultés supplémentaires. 
Tout d´abord, bien que les mesures de GOMOS soient estimées être de bonne qualité 
typiquement au-dessus de 15 km, leur précision est très variable, principalement à cause des 
grandes différences de température et de magnitude des étoiles utilisées, qui résultent en des 
rapports signal sur bruit disparates. La température de l´étoile n´influence pas la précision 
pour les basses altitudes, mais devient un facteur primordial au-dessus de 30 km, car la région 
UV du spectre est utilisée pour échantillonner l´ozone. La précision se dégrade fortement pour 
les étoiles froides et demeure constante jusqu´à 60 km pour une étoile de température 
d´environ 10000 K. Les meilleurs résultats peuvent être acquis autour de 60 km, pour une 
étoile de 30000 K (Tamminen et al., 2010). Les conditions d´illumination affectent la 
précision, mais ne seront pas discutées étant donné que dans ce travail ne sont utilisées que les 





2.3.3.1   Effets de dilution et de scintillation 
L´utilisation d´étoiles implique également une forte perturbation du rayonnement par la 
réfraction atmosphérique. Le gradient de densité produit une courbure des rayons lumineux, 
ou effet de dilution de l´intensité du rayonnement: la direction de propagation de celui-ci est 
modifiée lorsque la pression est élevée et que la colonne traversée est dense, car l´absorption 
et la diffusion lumineuse par les molécules d´air sont plus importantes à mesure que 
l´occultation progresse (Figure 22). Cet effet diminue la vitesse apparente de l´occultation 
typiquement en dessous de 25 km d´altitude, et augmente l´échantillonnage vertical en termes 
de distance (en kilomètres) entre chaque point de mesure (cf. Figures 36 et 37, pages 78 et 
79). La dispersion du rayonnement (ou changement de l´indice de réfraction avec la longueur 
d´onde) produit des effets chromatiques, qui mènent à la séparation des différentes couleurs. 
Les rayons bleus sont plus réfractés que les rayons rouges, et arrivent à l´instrument avec un 
délai supplémentaire. Une conséquence importante est que l´altitude tangente dépend de la 
longueur d´onde. 
 
Figure 22. Variation de l´élévation de la ligne de visée en fonction du temps de l´occultation, causée 
par la réfraction atmosphérique (Dalaudier et al., 2001). 
Un autre effet appelé scintillation apparaît car la densité atmosphérique ne varie pas 
uniquement de façon monotone en une décroissance depuis le sol vers le haut, mais présente 
des fluctuations inhomogènes qui provoquent des variations de l´intensité du rayonnement. 
Celles-ci apparaissent à des échelles allant de quelques kilomètres à moins d´un mètre, et sont 
dépendantes de la longueur d´onde (scintillation chromatique). 
Pour corriger la dilution et la scintillation, la transmission atmosphérique (équation 2.2) est 
séparée en deux termes indépendants : 
௔ܶ௧௠ ൌ ௘ܶ௫௧ ൅ ௥ܶ௘௙ (2.19) 
où ௘ܶ௫௧ሺߣሻ est la transmission correspondante aux processus d´extinction et constitue la base 





Ce terme de réfraction est calculé en premier, et sa contribution est ensuite soustraite de la 
transmission totale. Une distinction est faite entre les variations lentes (qui peuvent être 
calculées de façon analytique) et les variations rapides (décrites grâce aux données des 
photomètres) de l´indice de réfraction : 
௥ܶ௘௙ ൌ ௗܶ௜௟ ൉ ௦ܶ௖௜ (2.20) 
où   ௗܶ௜௟ሺߣሻ représente la contribution de la dilution, qui peut être modélisée avec précision, et 
  ௦ܶ௖௜ሺߣሻ représente les modulations par l´effet de scintillation, corrigées grâce au signal des 
photomètres. Cette correction est considérée comme valide uniquement lorsque l´obliquité 
(angle entre le mouvement de la ligne de visée par rapport à l´atmosphère et la direction au 
centre de la Terre) est égale à 0º (occultations totalement verticales), mais s´avère moins 
efficace pour des occultations tangentes (obliquité proche de 90º). 
2.4 Produits scientifiques 
Les données fournies par l´instrument sont divisées en deux groupes: les données de 
niveau 1b et celles de niveau 2. Les algorithmes de l´ESA employés pour obtenir ces données 
(dorénavant appelés algorithmes officiels) ont été développés par une équipe scientifique qui 
inclut des membres du LATMOS à Paris, du Finnish Meteorological Institute à Helsinki et de 
l´Institut d´Aéronomie Spatiale de Belgique. 
2.4.1 Données de niveau 1b 
Le niveau 1b résulte de la calibration du signal et déduction des quantités physiques. Les 
principaux produits fournis sont les spectres de référence, les profils atmosphériques de 
référence -extraits des analyses ECMWF (jusqu´à 1hPa) et du modèle MSIS90 (pour les 
niveaux supérieurs)-, les spectres de transmission atmosphérique en fonction de la longueur 
d´onde (non corrigés des effets de scintillation et de dilution) et les flux des photomètres. 
2.4.2 Données de niveau 2 
Le niveau 2 résulte de la transformation en paramètres de distribution atmosphérique, tels 
que les profils des densités de colonne et des concentrations d´ozone, NO2, NO3, air, oxygène 
et vapeur d´eau, ainsi que les profils verticaux d´extinction des aérosols et les profils à haute 
résolution de température. Voici certaines particularités de l´algorithme employé pour 
l´obtention de ces grandeurs : 
-La correction de la scintillation se fait dans l´UV-vis d´après les différences observées dans 
les deux photomètres, qui opèrent à des longueurs d´onde différentes (Dalaudier et al., 2001).  
-La correction de la dilution est calculée d´après les profils verticaux de référence, pour 
lesquels les analyses ECMWF et le modèle MSIS90 sont utilisés (GOMOS ESL, 2007). 
-La diffusion Rayleigh est calculée à partir des données de pression et température de 
l´ECMWF, et soustraite du signal pour obtenir les quantités intégrées des espèces chimiques. 
-La contribution des aérosols est ajustée par un polynôme de deuxième degré dans tout le 






Nombreux travaux ont déjà présenté les résultats de l´application de l´algorithme officiel 
(données de niveau 2) aux données de l´instrument GOMOS pour l´étude des aérosols 
stratosphériques. Vanhellemont et al. (2005b) étudient l´année 2003 avec une attention 
spéciale portée aux nuages cirrus et aux nuages stratosphériques polaires; d´après l´analyse 
d´environ 50000 occultations, les auteurs montrent un maximum d´extinction aux tropiques à 
une altitude entre 15 et 17 km (Figure 23), dû à la présence de cirrus très fins (sub-cirrus). 
Cette étude permet de confirmer l´habilité de l´instrument et de l´algorithme à reproduire 
l´extinction des aérosols stratosphériques, et la possibilité de l´élaboration d´une climatologie 
globale complète pour les suivantes années de la mission. 
 
Figure 23. Logarithme des valeurs médianes de l´extinction à 500 nm pour différentes périodes en 
2003 (Vanhellemont et al., 2005b). 
Dodion et al. (2008) réalisent une comparaison des résultats d´observations de cirrus et de 
nuages stratosphériques polaires avec les instruments GOMOS et ACE, pour les années 2004 
et 2005. Leur travail permet d´établir les différences entre les deux années, avec un contenu 
global plus important en 2005, comme le montre la Figure 24 : 
 
Figure 24. Valeurs médianes de l´extinction à 500 nm en km-1 pour différentes périodes en 2004 






Récemment, une série de travaux proposent une mise à jour des algorithmes utilisés,        
de l´estimation de l´incertitude, et d´une vue d´ensemble des produits GOMOS (Bertaux et al., 
2010, Fanton d´Andon et al., 2010, Hauchecorne et al., 2010, Keckhut et al., 2010, Kyrölä et 
al., 2010a, 2010b, Tamminen et al., 2010).  
En ce qui concerne le traitement des aérosols, une climatologie globale pour la période 2002 à 
2008 est présentée par Vanhellemont et al., 2010 (voir Figure 25 ci-dessous). Les auteurs 
identifient les différents types de particules stratosphériques: PSCs, sub-cirrus tropicaux, 
aérosols de fond et aérosols volcaniques après l´éruption de La Soufrière (17ºN, 62ºW) le     
20 mai 2006. 
 
Figure 25. Valeurs médianes annuelles de l´extinction à 500 nm (en km-1) par année, de 2002 à 2008 
(Vanhellemont et al., 2010). 
Cependant, bien que la méthode décrite dans ces travaux soit efficace et fournisse de bons 
résultats, elle ne permet pas l´étude de la moyenne et haute stratosphère, car la limite de 
détection semble être atteinte en général aux altitudes supérieures à 30 km. C´est dans le but 
d´explorer cette zone de la stratosphère qu´une ré-analyse des données GOMOS est utile, en 



























Chapitre 3  
L´algorithme d´inversion 
L´algorithme présenté au cours de ce chapitre a été développé au LPC2E pour le traitement 
des données des instruments sous ballon stratosphérique AMON (Absorption par les 
Minoritaires Ozone et NOx, Robert, 1992) et SALOMON (Spectroscopie d´Absorption 
Lunaire pour l´Observation des Minoritaires Ozone et NOx, Renard et al., 2000), qui ont servi 
par ailleurs à la validation des données GOMOS (Renard et al., 2003a, 2004, 2008a). Les 
mesures ballon étant localisées dans le temps et dans l´espace, une partie de ce travail de thèse 
a consisté à automatiser les calculs pour rendre possible l´analyse d´une grande quantité de 
profils, typiquement une centaine de milliers de profils par année, et à adapter l´algorithme 
aux spécificités de GOMOS. L´utilisation de sources lumineuses de faible magnitude, qui sont 
différentes les unes des autres, et dont la couleur varie également, implique des spectres dont 
le rapport signal sur bruit est irrégulier. Pour cette raison l´utilisation d´un critère de sélection 
basé sur la qualité du signal des profils individuels est primordiale, mais s´est avérée 
insuffisante. D´autres critères concernant différents paramètres ont été établis et sont décrits 
dans la deuxième partie de ce chapitre. Les données d´extinction obtenues par cette méthode 
sont comparées aux données officielles de niveau 2 dans leurs versions 5.0 et 6.0, et aux 
données SAGE III dans leur version 3.0 pour quelques cas. La validation de la méthode 





3.1 Description de la méthode d´analyse 
À partir des variations d´intensité enregistrées pendant une occultation, les concentrations 
des espèces présentes dans la ligne de visée considérée et l´extinction attribuée aux aérosols 
peuvent être déterminées. Pour cela, la valeur des sections efficaces utilisée est primordiale.  
La correction de la scintillation chromatique (cf. page 68), ainsi que le choix de la       
fonction analytique utilisée pour l´ajustement du spectre résiduel (section 3.1.2.3) sont des 
points importants dont le traitement diffère de la méthode employée par les produits   
officiels.  
Les positions de la source lumineuse et du satellite à chaque étape de l´occultation 
déterminent la ligne de visée, dont le point le plus proche de la surface Terrestre permet de 
définir l´altitude tangente ݖሺݏሻ, qui dépend de la longueur d´onde à cause de la scintillation 
chromatique. Les transmissions atmosphériques sont calculées en divisant chaque spectre 
enregistré au cours de l´occultation par la moyenne des spectres de référence enregistrés à des 





Ces transmissions en fonction de la longueur d´onde sont fournies par les produits officiels 
de niveau 1b, données qui ont été récupérées au LATMOS dans leur version 5.0. Elles 
constituent le point de départ de l´algorithme d´inversion, qui fonctionne en deux étapes 
principales : 
-L´inversion spectrale informe sur les constituants présents -car chacun possède une 
signature spectrale caractéristique- et fournit une estimation des quantités intégrées des 
espèces chimiques et des épaisseurs optiques des aérosols à chaque altitude tangente de 
l´occultation.  
-La variation des concentrations des espèces atmosphériques et de l´extinction des aérosols 
avec l´altitude est calculée par inversion verticale. L´hypothèse d´une atmosphère 
localement symétrique et sphérique est faite, chaque couche étant donc considérée 
homogène. 
Aussi bien dans l´algorithme officiel que dans celui décrit dans ce chapitre, la première étape 
est l´inversion spectrale, puis est effectuée l´inversion spatiale. Dans le but d´évaluer 
l´importance de l´ordre de ces opérations, quelques cas d´étude ont été testés au LPC2E, en 
effectuant d´abord l´inversion spatiale puis l´inversion spectrale. Les résultats montrent      
que les différences entre les deux méthodes sont comprises dans les barres d´incertitude des 
coefficients d´extinction. 
L´outil informatique utilisé pour le traitement mathématique ainsi que pour la présentation 
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Le spectre de transmission (Figure 26a) contient les contributions d´absorption et de 
diffusion par les constituants atmosphériques. L´échelle de longueurs d´onde est calculée à 
partir des raies d´absorption stellaire, travail d´ajustement qui est déjà fourni dans les produits 
officiels de niveau 1b. 
Cependant, les transmissions ne sont pas corrigées de l´effet de scintillation (section 2.3.3.1), 
qui se manifeste par des fluctuations du rayonnement, du rouge vers le bleu, qui prennent de 
l´amplitude à mesure que l´occultation progresse. Malgré l´utilisation des photomètres, il 
demeure dans les spectres un composant scintillant sous forme d´oscillations aux basses 
fréquences (e.g. Fussen et al., 2005). Étant donné que celles-ci sont générées par les 
irrégularités aléatoires de la densité de l´air, et qu´elles ne changent pas l´intensité moyenne 
du rayonnement (e.g. Sofieva et al., 2009), il peut être suffisant d´effectuer un lissage spatial 
vertical et un lissage spectral horizontal pour obtenir une bonne correction de cet effet : 
-Le lissage spatial est réalisé en appliquant une moyenne glissante sur trois spectres de 
transmission consécutifs (Figure 26b), procédure qui est utilisée depuis des années au 
LPC2E (Renard et al. 1996, 2001b, 2002, 2003a, 2003b, 2004). 
-Le lissage spectral horizontal est effectué avant de procéder à l´inversion spectrale, sur un 
nombre de pixels qui varie selon chaque espèce: dix pixels dans le domaine spectral de 
l´ozone ainsi que dans celui du NO3, et six pixels dans le domaine spectral de dioxyde 
d´azote. Le choix de ces ajustements repose sur les valeurs optimisées à partir de travaux 
concernant différents instruments sous ballon (Renard et al., 1996, 2000).  
De cette façon (contrairement à la situation rencontrée dans les produits officiels), l´efficacité 
de la correction de la scintillation ne dépend pas de la géométrie de l´occultation. Du fait de 
l´éloignement entre l´instrument et l´atmosphère, il faut en plus tenir compte de l´effet de 
dilution, qui est corrigé -tout comme dans les produits officiels de niveau 2- en appliquant un 
coefficient multiplicateur dépendant de l´altitude tangente de la ligne de visée.  
Les corrections de la scintillation et de l´effet de dilution sont les parties les plus sensibles du 
traitement. Un échec dans la correction de la scintillation pourrait produire des dépendances 
spectrales artificielles, et une erreur dans le coefficient de dilution pourrait induire des biais 
dans les valeurs totales d´extinction. 
3.1.2 Inversion spectrale 
À partir des spectres de transmission atmosphérique, l´épaisseur optique tangente est 





L´épaisseur optique tangente totale ߬௡ représente, pour chaque ligne de visée ݊, la somme de 
l´épaisseur optique de la diffusion Rayleigh (équation 2.16), des ݅ espèces chimiques 
considérées (équation 2.17), et des aérosols (équation 2.18). Ces différentes contributions sont 
séparées lors de l´inversion spectrale : 
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La diffusion Rayleigh est ensuite soustraite à l´épaisseur optique totale, ce qui conduit à un 
spectre de plus faible intensité, comme celui montré dans la Figure 29, page 72. 
3.1.2.2   Méthode DOAS 
La spectroscopie d´absorption optique différentielle, ou méthode DOAS (Differential 
Optical Absorption Spectrocopy) est une technique spectroscopique largement employée pour 
l´identification et quantification par télédétection des gaz trace atmosphériques, qui possèdent 
des structures d´absorption étroites dans les domaines proche UV et visible (Platt, 1994).  
Cette méthode est employée dans l´algorithme lors de la recherche de l´ozone, du NO2 et du 
NO3. L´idée générale est de séparer toutes les contributions présentes dans les spectres en 
deux composantes: une première, qui varie lentement avec la longueur d´onde (basses 
fréquences), inclut la contribution à l´extinction du rayonnement par diffusion moléculaire et 
par les particules d´aérosol; une deuxième composante, qui varie rapidement avec la longueur 
d´onde (hautes fréquences), inclut l´absorption par les espèces chimiques.  
Ainsi, seulement les structures dues aux bandes d´absorption étroites (sections efficaces des 
espèces chimiques, ou sections efficaces d´absorption différentielles), sont utilisées pour 
identifier les espèces absorbantes et pour quantifier leurs quantités intégrées le long de la 
ligne de visée. Le résultat de l´application de cette méthode différentielle est l´apparition 
d´oscillations de part et d´autre d´une valeur moyenne proche de zéro. 
Les sections efficaces d´absorption des espèces chimiques recherchées peuvent être mesurées 
en laboratoire. Elles sont dépendantes de la longueur d´onde, de la pression, et de la 
température: ߪ௘௦௣ ൌ ߪ௘௦௣ሺߣ, ܲ, ܶሻ. En première approximation, on considère que les sections 
efficaces des espèces ne dépendent pas de la pression: ߪ௘௦௣ ൌ ߪ௘௦௣ሺߣ, ܶሻ. Si par ailleurs les 
dépendances en fonction de la température sont négligeables, on peut en général écrire: 








ce qui permet de définir la quantité intégrée (ܳܫ) de l´espèce ݅, exprimée en unités de 
molécules·cm-2, qui représente l´intégrale des concentrations d´une espèce chimique le long de 
chaque ligne de visée ݊ : 




La recherche des quantités intégrées se fait dans le domaine spectral de chaque espèce         
(défini en fonction de l´absorption de chaque composant et de la qualité du signal), en 
utilisant une fonction IDL appelée REGRESS, qui emploie une régression linéaire par           
la méthode des moindres carrés et qui minimise la somme quadratique des écarts entre la 







La contribution de l´ozone est présente sur tout le domaine visible par la bande 
d´absorption de Chappuis, centrée autour d´environ 600 nm, l´avantage étant que les sections 
efficaces à ces longueurs d´onde sont bien connues, et peu dépendantes de la température. La 
bande de Chappuis sera donc utilisée lors de la recherche des quantités intégrées de cette 
espèce, en appliquant pour éliminer les basses fréquences un polynôme de degré 3 : 
߬௡ሺߣሻ െ ߬௡ோ௔௬ሺߣሻ ൌ ߬௡ைయሺߣሻ ൅ ܿ௡଴ ൅ ܿ௡ଵ ߣ ൅ ܿ௡ଶ ߣ
ଶ ൅ ܿ௡ଷ ߣଷ (3.6) 
(où ߬௡Oయሺߣሻ ൌ ߪOయ · ܳܫ௡Oయ), et en employant les sections efficaces de l´Université de Brème 
mesurées par Voigt et al. (2001), disponibles sur : 
www.iup.unibremen.de/gruppen/molspec/databases/referencespectra/o3spectra/index.html 
Ainsi, la régression linéaire ajuste les quantités intégrées de l´ozone, ܳܫ௡ைయ , et les coefficients 
du polynôme, ܿ௡଴, ܿ௡ଵ, ܿ௡ଶ et ܿ௡ଷ pour chaque ligne de visée.  
La Figure 29 montre un exemple de cet ajustement à différents moments de l´occultation. 
L´enveloppe générale de l´ozone est présente dans la courbe après déduction des plus basses 
fréquences par le polynôme de troisième degré: il s´agit donc en réalité d´une méthode semi-
DOAS; le choix de son utilisation est empirique, et repose sur des années d´essais réalisés lors 
de l´inversion de données des instruments AMON et SALOMON (il en est de même pour les 
approches différentes dans le traitement de NO2 et de NO3). La Figure 30 montre la variation 
des quantités intégrées ainsi calculées, pour la même occultation, en fonction de l´élévation. 
La bande d´absorption du NO2 s´étend de 290 nm à 600 nm, avec des maxima autour de       
450 nm. Sur le domaine spectral compris entre 415 nm et 550 nm, les contributions de 
diffusion Rayleigh et d´ozone sont soustraites du signal, et une procédure de filtrage 
numérique ܨܨܶ (Fast Fourier Transform) est appliquée, de sorte que les six plus basses 
fréquences sont éliminées (Renard, 1996, 2000) : 
ܨܨܶ ሾ߬௡ሺߣሻ െ ߬௡ோ௔௬ሺߣሻ െ ߬௡ைయሺߣሻሿ ൌ ߬௡ேைమሺߣሻ (3.7) 
Une fois le continuum spectral soustrait, il demeure une épaisseur optique ߬௡ேைమሺߣሻ relative, 
avec des variations de part et d´autre d´une valeur proche de zéro (Figure 31, page 73). Les 
sections efficaces de l´Université de Brème sont utilisées pour la recherche des quantités 
intégrées, dont un exemple pour une occultation est présenté dans la Figure 32. 
Le NO3 possède deux bandes d´absorption, une à 623 nm et l´autre à 662 nm. La bande 
d´absorption choisie pour la recherche des quantités intégrées est celle centrée à 662 nm, et le 
domaine étudié est compris entre 655 nm et 670 nm (Figure 33, page 74). Dans cet intervalle, 
il n´y a pas de contamination par d´autres absorbants que l´ozone. Un polynôme de degré 1 est 
utilisé pour éliminer les basses fréquences (procédure semi-DOAS), et les sections efficaces 
de l´Université de Brème sont utilisées pour l´ajustement. La Figure 34 montre un exemple 
des quantités intégrées pour NO3 en fonction de l´élévation.  
Les barres d´incertitude dans les Figures 30, 32 et 34 représentent l´écart type entre le 
spectre d´épaisseurs optiques déduit des mesures de GOMOS et le spectre calculé par 
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3.1.2.3   Contribution des aérosols 
À partir des épaisseurs optiques brutes, après sous soustraction de la diffusion Rayleigh et 
des épaisseurs optiques calculées des espèces chimiques, le spectre résiduel (équation 3.8) est 
attribué à la contribution des aérosols.  










Des tests ont montré que la prise en compte de la faible contribution du NO3, dont 
l´ajustement est souvent peu précis, induit plus d´incertitudes que n´améliore l´ajustement de 
l´épaisseur optique des aérosols. Il a donc été décidé de ne pas soustraire cette contribution; 
l´indice ݁ݏ݌, ݅ dans l´équation 3.8 fait donc référence uniquement à O3 et NO2. 
En général, le spectre de l´épaisseur optique ou de l´extinction des aérosols varie sans forts    
à-coups en fonction de la longueur d´onde dans le domaine visible. C´est pourquoi des 
fonctions analytiques assez lisses peuvent être utilisées pour ajuster le spectre. La loi 
d´Angström, λ-α (où le coefficient d´Angström α varie avec la taille des aérosols), ou des 
variantes assimilées sont fréquemment utilisées (comme dans Vanhellemont et al., 2005a),   
car la décroissance avec la longueur d´onde est le comportement typique d´un spectre 
d´extinction pour de petites particules, telles que celles qui constituent la population 
d´aérosols de fond, et une décroissance comme λ-1 est bien différenciée de la diffusion 
Rayleigh. Cependant, un tel modèle est incapable de reproduire l´extinction produite par de 
plus grandes particules, dont la dépendance spectrale n´est pas monotone, telles des particules 
colorées. Des fonctions plus complexes, comme des polynômes de degré 2, 3 ou 4 (équations 
3.9, 3.10, 3.11) présentent l´avantage de pouvoir reproduire par exemple un maximum 
d´extinction dans le domaine visible. 
߬஺é௥௢ሺߣሻ ൌ ߪሺܿ଴ ൅ ܿଵ ∆ߣ ൅ ܿଶ ∆ߣଶሻ (3.9) 
߬஺é௥௢ሺߣሻ ൌ ߪ ሺܿ଴ ൅ ܿଵ ∆ߣ ൅ ܿଶ ∆ߣଶ ൅ ܿଷ ∆ߣଷሻ (3.10) 
߬஺é௥௢ሺߣሻ ൌ ߪ ሺܿ଴ ൅ ܿଵ ∆ߣ ൅ ܿଶ ∆ߣଶ ൅ ܿଷ∆ ߣଷ ൅ ܿସ ∆ߣସሻ (3.11) 
où ∆ߣ ൌ ߣ െ ߣ௥௘௙, la longueur d´onde de référence étant 500 nm. 
D´après les simulations décrites par Vanhellemont et al. (2006), l´utilisation d´un 
polynôme de deuxième degré ou supérieur est impérative, car seulement ceux-ci sont fiables 
dans la description du comportement spectral des aérosols à toutes les altitudes. Pour les 
altitudes supérieures à 25 km, les incertitudes diminuent lorsque davantage de paramètres sont 
utilisés; l´inverse est observé aux altitudes inférieures, car les polynômes de degré supérieur 
peuvent être sensibles aux variations causées par le bruit instrumental. Les polynômes de 
degré 3, 4 ou 5 reproduisent globalement l´extinction de façon similaire, mais le nombre de 
paramètres à déterminer augmentent avec le degré du polynôme. 
Le compromis doit être trouvé selon les objectifs de l´analyse. La détermination d´un plus 
grand nombre de paramètres induit une plus grande incertitude dans le traitement, mais une 
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3.1.3 Inversion spatiale (ou verticale) 
Les produits résultant de l´inversion spectrale sont les quantités intégrées des espèces 
chimiques, ܳܫ௜ ൌ ׬ ௜ܰ ݀ݏ
௅
଴ , et les épaisseurs optiques tangentes des aérosols, ߬ሺߣሻ ൌ ׬ ߙ௘௫௧ ݀ݏ
௅
଴ . 
L´inversion spatiale ou verticale permet de retrouver les profils verticaux de concentration de 
chaque espèce chimique et le profil d´extinction des aérosols. Pour cela, la méthode employée 
est une inversion par régression linéaire par moindres carrés, basée sur l´hypothèse de 
symétrie sphérique; ceci implique l´approximation à des couches homogènes en concentration 
sur l´épaisseur et sur la distance de la ligne de visée. Le nombre de couches est établi en 
fonction du nombre de mesures effectuées pendant l´occultation.  
La géométrie d´observation est connue avec précision: la position du satellite et celle du point 
tangent dans la ligne de visée sont fournies dans les produits officiels de GOMOS. On peut 
donc construire la matrice de parcours optique (A), qui contient les longueurs des trajets 
optiques des rayons lumineux dans chaque couche. On peut alors écrire (Berthet, 2002) : 
[Q] = [A] [C] (3.12)
où Q est le vecteur contenant les quantités intégrées, et C le vecteur contenant les 
concentrations des espèces chimiques. Celles-ci sont donc ajustées dans chaque couche par 
régression linéaire (fonction REGRESS IDL) entre les valeurs des quantités intégrées et les 
parcours optiques.  
La même méthode est appliquée aux aérosols : 
[T] = [A] [E] (3.13)
où T est le vecteur contenant les épaisseurs optiques des aérosols à chaque longueur d´onde, et 
E est le vecteur contenant les coefficients d´extinction  
Le tableau 3-1 montre un exemple d´équivalence entre l´élévation (º) et l´altitude (km), 
pour l´occultation choisie comme exemple de la chaîne de traitement. L´inversion verticale est 
interrompue à l´altitude à laquelle le rapport de la valeur sur l´incertitude mentionnée 
précédemment est inférieur à 1, ce critère s´appliquant à toutes les espèces, y compris les 
aérosols.  
En pratique, comme la contribution de NO3 est négligeable et n´est pas soustraite au spectre, 
l´altitude minimale que l´on peut espérer pour les aérosols est celle où s´arrête en premier 
l´inversion de l´ozone ou du NO2. Le plus souvent c´est celle de NO2 qui impose l´altitude 
minimale, comme c´est le cas dans l´exemple montré (18 km d´après la Figure 37).  
Les Figures 36 et 37 montrent l´ajustement mathématique des quantités intégrées. Celui-ci 
produit des valeurs positives et négatives au début de l´occultation (c´est à dire à des altitudes 
élevées), dont la moyenne oscille autour de zéro, et qui sont représentatives de la dispersion 
des résultats. À droite dans ces figures, des exemples de profils verticaux de chaque espèce 
montrent des incertitudes comprises entre moins de 1% et 7% pour l´ozone aux altitudes 
supérieures à 18 km, et atteignent des valeurs de 15% dans le profil vertical de NO2, et plus de 
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La Figure 38 montre le profil vertical d´extinction des aérosols qui résulte de l´inversion 
verticale. Les barres d´incertitude, qui sont calculées à partir des déviations standard entre 
l´ajustement mathématique polynomial et le spectre résiduel GOMOS après soustraction des 
contributions des espèces chimiques, ne sont pas montrées ici pour des raisons de visibilité 
(voir Figures dans pages 113 et 114), mais sont très variables et oscillent entre moins de 1% et 
plus de 30% dans les zones de très faible signal. 
 
 
Figure 38. Profil vertical d´extinction d´aérosols, montrant la dépendance spectrale. Sont tracées les 
longueurs d´onde de 400 nm à 675 nm, tous les 25 nm, pour la même occultation que dans les figures 
précédantes. 
À partir des profils verticaux d´ozone, de NO2 et de NO3, des valeurs moyennes 
journalières ont été calculées par interpolation des valeurs de concentration (une valeur tous 
les kilomètres), et en moyennant les profils par bandes de 20º de latitude, entre 90ºN et 90ºS.  
Ces résultats ont été utilisés dans l´élaboration d´une climatologie pour la période allant 
d´août 2002 à juillet 2006, et qui est présentée en annexe. Les Figures A1 à A3 montrent la 
variation temporelle de la concentration moyenne d´ozone par jour, entre 15 et 60 km 
d´altitude. Les Figures A4 à A6, et A7 à A10 présentent respectivement la variation 
temporelle des concentrations de NO2 et de NO3, entre 25 et 60 km d´altitude. Dans tous les 





3.2 Critères de sélection 
Lors de l´analyse individuelle des profils d´extinction -obtenus avec l´algorithme officiel 
ou avec l´algorithme du LPC2E-, la nécessité d´un critère de sélection est évidente du fait de 
la grande variabilité du bruit des spectres au début du traitement. Cependant, des profils issus 
d´occultations d´étoiles de magnitude relativement faible montrent que leur qualité n´est pas 
nécessairement uniquement liée à la brillance de l´étoile (Figure 39). En effet, les différences 
de rayonnement stellaire sont parfois notables dans les limites spectrales de GOMOS (dans les 
domaines UV et IR), alors qu´elles ont moins d´importance dans le domaine visible. Ainsi, il 
a été décidé de ne pas établir de critère a priori sur la brillance de l´étoile, mais de faire en 
sorte d´estimer le rapport signal sur bruit des mesures à partir des valeurs de l´extinction et de 
son incertitude, rendant possible aussi l´élimination de produits de mauvaise qualité en raison 
d´autres facteurs, tels que des problèmes instrumentaux liés au pointage. 
 
Figure 39. Exemple de profils individuels de bonne qualité obtenus après analyse avec l´algorithme du 
LPC2E lors d´occultations d´étoiles de faible brillance. À gauche, profil du 29 décembre 2002, à 14ºN, 
121ºW, magnitude 2,25. Au milieu, profil du 10 décembre 2002, 7ºS, 172ºE, magnitude 2,69. À droite, 
profil du 18 juillet 2003, 70ºS, 119ºW, magnitude 2,58. La dépendance spectrale est tracée pour les 
longueurs d´onde allant de 400 à 675 nm (valeurs d´extinction multipliées par 103). 
Un critère de sélection a donc d´abord été établi ayant pour but de garder les profils avec 
un bon rapport entre les valeurs d´extinction et l´incertitude calculée lors de l´inversion par 
moindres carrés. Cette estimation se fait par le calcul de l´écart-type dans une bande 
d´altitudes donnée; ce même critère est appliqué aux profils de niveau 2 issus du traitement 
officiel et aux profils déduits par l´algorithme du LPC2E. Pour ces derniers, deux critères 
additionnels ont été mis au point. Les critères s´appliquent donc à différentes étapes du 






3.2.1 Critère sur l´écart type 
L´écart type (ߪ) sert à estimer la dispersion d´une série de ݊ valeurs d´extinction (ܧݔݐ) 







Une série de points dans un profil d´extinction provenant du traitement d´un signal bruité 
présente un écart type élevé, car les ajustements lors de l´inversion donneront d´importantes 
incertitudes, du fait des variations de signal qui n´ont pas de signification physique.  
Ce premier critère de sélection consiste donc à établir les valeurs maximales de ߪ  qui ne 
peuvent être dépassées dans certaines conditions. Il a été développé en analysant un par un  
tous les profils d´extinction issus du traitement avec l´algorithme officiel et avec l´algorithme 
du LPC2E, pour différents jours représentatifs de diverses situations du contenu en aérosols.  
L´écart type de l´extinction est calculé pour différentes bandes d´altitude dans lesquelles le 
signal est faible, de 90 à 110 km, et de 60 à 75 km. En absence d´aérosols l´extinction et son 
écart type devraient être proches de zéro; dans le cas contraire, les oscillations peuvent 
résulter du bruit initial des spectres ou de la méthode d´inversion, mais ne peuvent être la 
conséquence de variations réelles du contenu en aérosols. L´écart type est également calculé 
pour une bande d´altitudes de plus fort signal allant de 20 à 40 km (Tableau 3-2), zones où les 
concentrations d´aérosols sont variables et dans lesquelles le critère est plus permissif. 
Différentes longueurs d´onde ont été prises en compte, car il arrive souvent qu´une partie du 
domaine visible soit bruitée, mais pas le reste. 
 ߪ1 ߪ2 ߪ3 ߪ4 ߪ5 ߪ6 ߪ7 ߪ8 ߪ9 
Altitude (km) 60-75 90-110 60-75 90-110 60-75 90-110 20-40 20-40 20-40 
λ (nm) 500 500 400 400 700/600 700/600 500 400 700/600 
Tableau 3-2. Altitudes et longueurs d´onde auxquelles est calculé l´écart type. 
La technique de mesure et le propos de l´étude présentent deux contraintes: il est question 
de détecter les plus faibles valeurs d´extinction, mais les profils verticaux présentent des 
valeurs d´incertitude variables. Il a donc fallu trouver le meilleur compromis qui permette de 
sélectionner le plus grand nombre de profils, en conservant une bonne sensibilité. Le critère 
de sélection expose les conditions suivantes : 
- Pour les six valeurs d´écart type où le signal est faible (ߪ1 à ߪ6), il ne peut y avoir     
plus de 3 valeurs avec ߪ > 9·10-6 km-1.  
- Pour des altitudes où le signal est plus important (ߪ7, ߪ8 et ߪ9) les valeurs doivent     
être inférieures à 9·10-4 km-1. 
La seule différence entre le traitement des produits officiels et ceux issus du traitement par 
l´algorithme du LPC2E est une des longueurs d´onde à laquelle le critère est appliqué: le 
domaine spectral étant restreint dans l´algorithme du LPC2E, la valeur de 700 nm a été 
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La qualité des produits d´ozone est essentielle étant donné qu´il s´agit de l´espèce qui 
présente la plus grande contribution d´absorption dans les spectres de transmission. Si le 
profil d´ozone est peu précis, la chaîne de traitement puis l´ajustement du spectre résiduel par 
le polynôme de quatrième degré amplifient les incertitudes dans l´estimation de l´extinction 
des aérosols. L´apparition de ces effets artificiels a motivé la mise en place d´un nouveau 
critère de sélection. Les valeurs d´incertitude qui résultent de l´ajustement du spectre par les 
sections efficaces sont calculées entre 30 et 40 km. Parmi les 11 valeurs interpolées : 
-au maximum huit peuvent avoir une incertitude supérieure à 1,65·1010 cm-3, 
-quatre une incertitude supérieure à 3,8·1010 cm-3, 
-trois une incertitude supérieure à 4,4·1010 cm-3,  
et seulement une d´entre elles peut avoir une incertitude supérieure à 6,3·1010 cm-3.  
Ces valeurs ont été choisies de façon empirique, en analysant les profils de concentration 
d´ozone à différentes périodes.  
Bien que l´application de ce critère implique des périodes de faible couverture temporelle, la 
qualité des résultats a été privilégiée en dépit de la continuité des données pour l´année 2004. 
3.3 Validation de la méthode d´analyse 
L´algorithme du LPC2E a déjà été employé pour l´analyse de certains profils de GOMOS 
en utilisant l´étoile Sirius (de magnitude -1,44) comme source lumineuse, en coïncidence  
avec des mesures ballons à Kiruna en janvier 2006 (Renard et al., 2008b). Cependant, la 
validation de la méthode décrite ici concerne le traitement d´un grand nombre de données 
pour de longues périodes, et constitue une approche différente car des étoiles de faible 
magnitude sont utilisées, et une grande quantité de profils sont moyennés avant d´obtenir le 
résultat final. 
 
Figure 43. Schéma récapitulatif des principales différences entre l´algorithme du LPC2E et 






Pour évaluer l´efficacité de cette méthode, les données de niveau 2 issues du traitement 
avec la version 5.0 (section 3.3.1) ou 6.0 (section 3.3.2) de l´algorithme officiel ont été 
comparées  aux produits issus des données de niveau 1b traitées avec l´algorithme du LPC2E.  
Les principales différences entre les deux méthodes lors de l´inversion (Figure 43) sont la 
restriction du domaine spectral au domaine visible pour l´algorithme du LPC2E (page 67), la 
correction de l´effet de scintillation (page 68) et l´utilisation d´un polynôme de degré 4 pour 
l´ajustement de l´extinction des aérosols (page 76). 
3.3.1 Comparaison directe 
Dans cette section sont comparés les produits issus de l´algorithme du LPC2E aux produits 
officiels de niveau 2 issus de la version 5.0 de l´algorithme officiel, auxquels ont été appliqués 
les critères de sélection discutés précédemment, et les mêmes interpolations et moyennes.  
Les spécificités de chaque méthode mènent à des différences dans les résultats qui ont été 
étudiées; les Figures 44 à 46 montrent des exemples de profils individuels (algorithme du 
LPC2E à gauche, algorithme officiel à droite), et leur variation spectrale dans le visible. 
Hormis les basses altitudes, que les mesures satellitaires qui utilisent la méthode d´occultation 
stellaire ne sont pas aptes à reproduire avec une bonne fiabilité, en général la dépendance 
spectrale et la valeur de l´extinction des aérosols augmentent depuis la moyenne stratosphère 
jusqu´à la couche de Junge, où les valeurs d´extinction sont maximales. Les profils issus du 
traitement avec l´algorithme du LPC2E sont plus lisses dans tous les cas, et libres des 
oscillations anormales présentes dans les produits officiels comme celles qui apparaissent 
dans la Figure 45b à 50, 42 et 39 km. Ces structures oscillantes pourraient indiquer une 
dépendance spectrale biaisée dans certains cas, et ceci à cause de l´utilisation de la région UV 
du spectre de transmission qui est assez bruitée, et de l´ajustement par un polynôme de 
deuxième degré. 
Il existe souvent une bonne corrélation entre l´altitude d´extinction maximale retrouvée avec 
les deux produits, comme le montrent les Figures 46a et 46b, où elle se situe respectivement à 
22 km et vers 18-19 km. Cependant, les concordances peuvent être très disparates aux 
différentes longueurs d´onde. Par exemple, dans la Figure 45a, les valeurs d´extinction aux 
longueurs d´onde supérieures ont des valeurs très faibles dans le produit issu du traitement par 
l´algorithme officiel, là où elles atteignent des valeurs d´approximativement 7∙10-4 km-1 pour 
l´algorithme du LPC2E. Les différences à 18 km sont supérieures à 80% à 675 nm, alors 
qu´elles sont d´environ 1% pour 400 nm à la même altitude.  
Une particularité que l´on retrouve dans certains profils issus du traitement avec 
l´algorithme du LPC2E sont les valeurs d´extinction maximales autour de 30 km d´altitude à 
des longueurs d´onde autour de 600 nm dans certains cas (Figures 44b et 46b). Comme il sera 
montré dans le Chapitre 4, ce comportement est probablement lié à la présence d´aérosols 
solides. L´algorithme du LPC2E est apte à reproduire des effets de couleur de la sorte, car le 
degré du polynôme est adéquat pour modéliser les variations produites par les faibles signaux 
qui apparaissent dans la moyenne stratosphère. Cependant, il est important de noter que dans 












Figure 44. Profils individuels d´extinction d´orbites successives issus de l´algorithme du LPC2E 
(gauche) et de l´algorithme officiel (droite), datant du 1er janvier 2004, à une latitude de 9ºN, pour une 













Figure 45. Profils individuels d´extinction issus de l´algorithme du LPC2E (gauche) et de l´algorithme 















Figure 46. Profils individuels d´extinction issus de l´algorithme du LPC2E (gauche) et de l´algorithme 
officiel (droite), datant du 1er janvier 2004, à 20ºN de latitude pour une étoile de magnitude 1,86. 









Les profils individuels d´extinction ont été interpolés dans une grille constante espacée 
d´un kilomètre, et moyennés de façon à obtenir un profil journalier par bande de 10º de 
latitude, entre 90ºN-80ºN et 80ºS-90ºS. Des cartes de contours d´extinction sont ensuite 
tracées, en appliquant une moyenne glissante sur trois jours consécutifs, et montrent la 
variation temporelle en fonction de l´altitude.  
Les Figures 47 à 50 montrent plusieurs exemples de ces cartes d´extinction à 500 nm, et 
présentent la variabilité temporelle des résultats obtenus à partir de chaque algorithme 
(LPC2E ou officiel dans sa version 5.0, avec le même critère sur l´écart type de l´estimation 
de l´extinction appliqué aux deux méthodes) pour l´année 2003, entre 10 km et 70 km 
d´altitude. 
Pour une vision globale des différences relatives entre les deux méthodes, celles-ci sont 
calculées d´après l´équation suivante : 




et tracées pour les mêmes périodes. L´échelle de couleur dans les figures varie de 1∙10-6 km-1 
(bleu) à 2∙10-3 km-1 (gris) pour les extinctions, et de -100% (bleu) à 100% (gris) pour les 
différences relatives.  
D´après ces résultats, la limite de détection dans les produits officiels semble être atteinte 
au-dessus de 30 km aux latitudes polaires (page 91), et entre 30 km et 40 km aux moyennes 
latitudes et aux tropiques (page 92), exceptées des situations particulières, comme celle qui 
apparaît dans la Figure 47 en août 2003, lorsqu´est observée une augmentation soudaine des 
valeurs d´extinction (section 4.6.1) au nord de 70º de latitude à partir du traitement par les 
deux méthodes (les valeurs issues du traitement avec l´algorithme du LPC2E sont ici 
supérieures, pour des différences qui varient de 0 à 40% entre 30 et 60 km d´altitude). 
Pour les produits issus du traitement avec l´algorithme du LPC2E, les limites de détection se 
situent au-delà de 50 km à toutes les latitudes, sauf en situation d´hiver polaire, moment 
auquel les valeurs d´extinction diminuent drastiquement au-dessus de 30 km (LPC2E) et de 
28 km (officiel), caractéristique décrite dans la section 4.5.1 (page 147). 
Les zones de meilleur accord entre les deux méthodes se situent entre 15 km et 25 km dans 
la plupart des cas (environ 20 km et 40 km aux tropiques), avec un pourcentage de 
concordance très variable, mais qui est compris entre -40% et 40% dans la plupart des cas. 
Aux altitudes inférieures à 20 km, peu de données sont disponibles avec les produits issus du 
traitement avec l´algorithme du LPC2E, du fait de l´utilisation du critère d´arrêt de l´inversion 
spectrale et de l´inversion spatiale lorsque le rapport entre la mesure de l´extinction et 
l´estimation de l´incertitude est inférieur à 1. Comme il sera discuté dans le Chapitre 4, ce 
critère perturbe par exemple le suivi continu de l´évolution du contenu de nuages 
stratosphériques polaires, l´étude statistique d´apparition de forts signaux dus à la présence de 








Figure 47. Extinction à 500 nm d´après algorithme du LPC2E (haut) et algorithme officiel (milieu), et 
différence en % (bas), pour des latitudes comprises entre 80ºN et 70ºN, en 2003. 
 
 
Figure 48. Extinction à 500 nm d´après algorithme du LPC2E (haut) et algorithme officiel (milieu), et 







Figure 49. Extinction à 500 nm d´après algorithme du LPC2E (haut) et algorithme officiel (milieu), et 
différence en % (bas), pour des latitudes comprises entre 0 et 10ºN, en 2003. 
 
 
Figure 50. Extinction à 500 nm d´après algorithme du LPC2E (haut) et algorithme officiel (milieu), et 





3.3.2 Comparaison à d´autres produits 
Dans cette section, les résultats issus de la méthode utilisée (traitement avec l´algorithme 
du LPC2E et tri des données par les critères de sélection décrits dans la section précédente) 
ont été comparés aux données GOMOS officielles de niveau 2 dans leur version 6.0, et aux 
données SAGE III dans leur version 3.0 (valeurs d´extinction à 521 nm), toutes deux 
récupérées à partir de la base de données PROMOTE : 
http://stratospheric-aerosols.aeronomy.be/ 
Les Figures 51 à 57 montrent les valeurs d´extinction à 500 nm entre 10 km et 50 km pour 
GOMOS (LPC2E et PROMOTE), et à 521 nm entre 10 et 40 km pour SAGE III, pour la 
période allant d´août 2002 à juillet 2006, et pour des bandes de 10º de latitude. À noter que   
les données PROMOTE sont disponibles sous la forme d´une valeur médiane par mois et par 
kilomètre, alors que lors du traitement avec l´algorithme du LPC2E, les moyennes 
journalières sont d´abord calculées, et au moins 7 de ces valeurs sont requises pour obtenir 
une valeur moyenne mensuelle (de sorte que l´échantillonnage considéré représentatif d´un 




Figure 51. Valeurs moyennes mensuelles (LPC2E) et médianes (PROMOTE) de l´extinction aux 
latitudes comprises entre 80ºN et 70ºN pour la période allant d´août 2002 à juillet 2006. Le contour du 
haut représente l´extinction GOMOS à 500 nm par traitement avec la version 6.0 de l´algorithme 
officiel, tracée à partir des données PROMOTE. Au milieu, extinction GOMOS à 500 nm après 
traitement avec algorithme du LPC2E, et application des différents critères de sélection. En bas, 
valeurs d´extinction à 521 nm par traitement avec la version 3.0 des produits SAGE III, disponibles 


















Figure 54. Idem figures précédentes pour des latitudes comprises entre 40ºN et 50ºN. 
 
 







Figure 56. Idem figures précédentes pour des latitudes comprises entre 40ºS et 50ºS 
 
 






D´après les Figures 51 à 57, il semble que les différences entre les produits GOMOS-
LPC2E et GOMOS-PROMOTE soient plus prononcées que celles existant entre les produits 
GOMOS-LPC2E et les produits GOMOS officiels de niveau 2 (Figures 47 à 50). La raison 
principale est que dans le premier cas, le critère de sélection n´a pas été imposé aux données 
récupérées dans la base de données PROMOTE; l´utilisation de valeurs moyennes pour les 
produits LPC2E, et valeurs médianes dans le cas des données PROMOTE peut aussi conduire 
à des résultats dissemblables, du fait de la grande variabilité spatio-temporelle des mesures de 
GOMOS (qui peuvent être très nombreuses pour peu de jours d´un même mois, mais peu 
représentatives de la période). 
Il existe globalement un bon accord entre les données d´extinction GOMOS-LPC2E (à    
500 nm) et les données SAGE III (à 521 nm, pour lesquelles un polynôme de deuxième degré 
est utilisé dans l´ajustement des variations spectrales des coefficients d´extinction). Étant 
donné que l´échantillonnage de SAGE III est régulier, les moyennes mensuelles PROMOTE 
sont dans ce cas bien représentatives des périodes considérées. Les pourcentages des 
différences entre les deux jeux de données ont été calculés (équation 3.16) d´après les valeurs 
moyennes mensuelles de l´année 2004, en utilisant des bandes de 10º de latitude.  
ܦ݂݅ሺ%ሻ ൌ 2 ൈ
ܧݔݐ௅௉஼ଶா െ ܧݔݐௌ஺ீா ூூூ
ܧݔݐ௅௉஼ଶா ൅ ܧݔݐௌ஺ீா ூூூ
ൈ 100 (3.16)
Les moyennes et l´écart type de ces différences relatives sont présentés dans la Figure 58. 
Dans la basse stratosphère on observe une très grande variabilité des valeurs de différences; 
celles-ci diminuent (inférieures à 25%) entre 20 et 25 km, où les valeurs d´extinction par 
SAGE III sont généralement plus élevées. Aux altitudes supérieures à 25 km et jusqu´à        
40 km, ce sont les produits GOMOS qui dominent dans tous les cas, et les différences 
relatives sont de moins de 45%. 
De la même façon, les différences entre les données officielles de GOMOS et de SAGE III 
(équation 3.17) sont présentées dans la Figure 59. Globalement, on constate un désaccord plus 
important dans la moyenne stratosphère au-dessus de 25 km d´altitude, mais des différences 
parfois plus faibles dans la basse stratosphère, où les valeurs d´extinction officielles de 
GOMOS sont supérieures dans tous les cas. 
ܦ݂݅ሺ%ሻ ൌ 2 ൈ
ܧݔݐைிிூ஼ூா௅ െ ܧݔݐௌ஺ீா ூூூ
ܧݔݐைிிூ஼ூா௅ ൅ ܧݔݐௌ஺ீா ூூூ
ൈ 100 (3.17)
Enfin, les différences entre les données GOMOS-LPC2E et celles issues du traitement avec 
l´algorithme officiel (équation 3.15) sont présentées dans la Figure 60, aux mêmes bandes de 
latitudes que les figures précédentes. Le même critère de sélection sur l´écart type a été 
appliqué dans ce cas aux deux méthodes; les différences sont cependant assez importantes.  
Une tendance générale apparaît clairement dans ces figures: prédominance des valeurs 
d´extinction officielles dans la basse stratosphère (en dessous d´une altitude qui varie entre 23 
et 27 kilomètres), et prédominance des valeurs d´extinction par LPC2E dans la moyenne et 
haute stratosphère, notamment au-dessus de 35 kilomètres d´altitude, où les différences sont 
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En conclusion d´après la méthode décrite dans ce chapitre, il ressort des résultats présentés 
que les différences relatives calculées entre les données issues du traitement avec l´algorithme 
du LPC2E et les données officielles GOMOS de niveau 2 (dans leurs versions 5.0 et/ou 6.0) 
sont plus importantes qu´initialement prévu. Celles-ci résultent principalement de l´utilisation 
du domaine UV-visible et de l´ajustement du spectre résiduel par un polynôme de degré 2 
dans le premier cas, alors que le domaine spectral est restreint au visible, et un polynôme de 
quatrième degré est utilisé dans le traitement avec l´algorithme du LPC2E. Par ailleurs, la 
variabilité de la précision des mesures rend indispensable l´application d´un critère de 
sélection. Celui mis au point dans ce travail est très sélectif, car la qualité des produits a été 
privilégiée en dépit d´une couverture complète des données. 
L´algorithme officiel est l´outil adéquat pour l´étude des aérosols de la basse stratosphère. 
Les données y sont parfois en meilleur accord avec les résultats de SAGE III que les données 
issues du traitement par l´algorithme du LPC2E, et ont été utilisées dans l´élaboration de 
diverses climatologies d´aérosols, la dernière étant celle présentée par Vanhellemont et al. 
(2010), pour la période allant de 2002 à 2008, où les auteurs identifient et étudient différents 
types d´aérosols. 
Cependant, dans la moyenne et haute stratosphère, la limite de détection de l´algorithme du 
LPC2E semble être au-delà des altitudes typiquement observées avec l´algorithme officiel. 
Une estimation globale des différences moyennes relatives entre les résultats issus du 
traitement avec l´algorithme du LPC2E et les données officielles de SAGE III (dans leur 
version 3.0) montre que les valeurs d´extinction sont généralement en bon accord entre 30 km 
et 40 km d´altitude. Ces tests ont motivé l´élaboration de la climatologie présentée dans le 
suivant chapitre, pour la période de disponibilité des données de niveau 1b, en retraitant 


































Chapitre 4  
Climatologie 2002-2006 et analyse 
Les données de niveau 1b à partir desquelles est fait le traitement avec l´algorithme du 
LPC2E sont disponibles depuis août 2002 jusqu´à juillet 2006. Ce chapitre présente pour cette 
période l´étude de l´extinction des aérosols à 500 nm dans la stratosphère, et de leur 
dépendance spectrale dans le domaine visible, dont l´interprétation permet d´estimer des 
aspects concernant la taille et la nature des particules. Dans la première partie, la couverture 
temporelle et géographique des données traitées par la méthode d´analyse mise au point est 
décrite. La présence de particules dans l´ensemble de la stratosphère est discutée ensuite, ainsi 
que la variabilité de leur contenu et leur répartition verticale et géographique. Certaines 
tendances saisonnières ont été décelées (section 4.5), et quelques événements particuliers sont 
décrits (section 4.6).  
La période dont il est question présente un intérêt spécial car d´une part, le contenu en 
aérosols volcaniques y est relativement faible, ce qui permet d´étudier d´autres types de 
particules. D´autre part, les hivers polaires ont été particuliers, et de ce fait sont amplement 
décrits dans la bibliographie, ce qui permet de replacer les observations dans un contexte 
relativement bien connu. Enfin, plusieurs campagnes de mesures par instruments sous ballons 
stratosphériques ont eu lieu, avec la participation du LPC2E et du LOA par le lancement 
d´instruments destinés à la mesure des aérosols: MicroRADIBAL en mars 2004, SALOMON 
en janvier 2006, et STAC dans plusieurs vols, dont ceux ayant eu lieu hors de la période 





4.1 Couverture temporelle et géographique 
Comme il a été dit précédemment, l´instrument GOMOS effectue un échantillonnage 
rapide de l´atmosphère, et présente comme avantages (entre autres) une bonne couverture 
géographique et temporelle. Cependant, la couverture géographique est irrégulière, car les 
étoiles sont distribuées aléatoirement dans le ciel; de plus, l´utilisation des critères de 
sélection diminue considérablement le nombre de profils, et conduit à une inhomogénéité de 
la distribution des données pour les différentes périodes de la climatologie. Ceci doit être pris 
en compte au moment de comparer les moyennes saisonnières ou annuelles. 
Une analyse des données GOMOS de niveau 2 obtenues par traitement avec la version 5.0 
de l´algorithme officiel a été effectuée, et les données de niveau 1b ont été traitées avec 
l´algorithme du LPC2E.  
Les Tableaux 4-1 à 4-5 résument le nombre d´occultations disponibles chaque mois pour les 
années 2002 à 2006. La deuxième colonne contient le nombre total pour chaque mois; les 
colonnes suivantes indiquent le pourcentage de profils -obtenus à partir du traitement des 
données de niveau 1b par l´algorithme du LPC2E- accomplissant les différents critères de 
sélection, dans l´ordre dans lequel ceux-ci sont appliqués: d´abord, le critère sur l´altitude 
minimale de l´ozone (section 3.2.2) et le critère sur l´écart type (section 3.2.1), avec le 
pourcentage total qui résulte de la sélection d´après cette première étape; puis le critère sur 
l´incertitude de l´ozone (section 3.2.3). Ensuite est donné le nombre total de profils qui 
constituent la climatologie, et le pourcentage que ce chiffre représente par rapport au nombre 
total de profils disponibles. La dernière colonne résume le pourcentage de profils (produits de 
niveau 2, traités avec la version 5.0 de l´algorithme officiel) ayant accompli le critère de 





Profils gardés par le 
1er critère de sélection 
2eme 
critère Nombre et % 




officiels 25 km σ Total O3 
Août 1831 47% 83% 39% 49% 352 19% 34% 
Septembre 7103 47% 79% 37% 50% 1328 19% 28% 
Octobre 4630 40% 72% 29% 61% 830 18% 22% 
Novembre 9000 45% 82% 37% 67% 2221 25% 27% 
Décembre 9768 53% 83% 44% 75% 3288 34% 33% 
TOTAL 32332     8019   
Moyenne  46% 80% 37% 60%  23% 29% 
 
Tableau 4-1. Nombre total de profils traités par mois à partir du 26 août, pourcentage de produits 
sélectionnés à chaque étape du traitement et nombre total de profils accomplissant les critères de 











Profils gardés par le 
1er critère de sélection 
2eme 
critère  Nombre et % 




officiels 25 km σ Total O3 
Janvier 12616 56% 80% 45% 71% 4072 32% 36% 
Février 8467 55% 75% 41% 86% 2957 35% 33% 
Mars 10097 52% 73% 38% 77% 2962 29% 32% 
Avril 7786 53% 74% 39% 65% 1987 26% 29% 
Mai 349 47% 69% 32% 56% 63 18% 29% 
Juin 6632 42% 68% 28% 40% 756 11% 26% 
Juillet 5471 48% 73% 35% 73% 1417 26% 23% 
Août 12681 51% 86% 43% 70% 3874 30% 29% 
Septembre 9921 47% 75% 35% 59% 2083 21% 27% 
Octobre 10967 43% 68% 29% 64% 2019 18% 21% 
Novembre 11924 45% 78% 35% 66% 2752 23% 28% 
Décembre 13910 55% 82% 45% 72% 4544 33% 34% 
TOTAL 110821     29486   
Moyenne  49% 75% 37% 67%  25% 29% 
 






Profils gardés par le 
1er critère de sélection 
2eme 
critère Nombre et % 




officiels 25 km σ Total O3 
Janvier 14778 54% 82% 45% 69% 4575 31% 37% 
Février 12228 53% 51% 27% 27% 886 7% 32% 
Mars 13770 49% 57% 28% 44% 1681 12% 28% 
Avril 12685 50% 41% 20% 20% 505 4% 29% 
Mai 12961 45% 69% 31% 54% 2225 17% 24% 
Juin 12416 42% 58% 24% 43% 1283 10% 22% 
Juillet 13556 28% 22% 6% 12% 101 1% 20% 
Août 12647 36% 66% 24% 47% 1394 11% 29% 
Septembre 11777 43% 53% 23% 16% 435 4% 25% 
Octobre 10826 41% 65% 26% 54% 1547 14% 21% 
Novembre 11760 45% 74% 33% 62% 2484 21% 27% 
Décembre 12237 51% 58% 30% 3% 110 1% 34% 
TOTAL 151641     17226   
Moyenne  45% 58% 26% 38%  11% 27% 
 












Profils gardés par le 
1er critère de sélection 
2eme 
critère Nombre et % 




officiels 25 km σ Total O3 
Janvier 10997 54% 65% 35% 27% 1045 10% 34% 
Juillet 2150 36% 77% 27% 67% 395 18% 16% 
Août 3989 45% 64% 29% 65% 746 19% 23% 
Septembre 6430 45% 63% 28% 77% 1418 22% 19% 
Octobre 6590 38% 76% 29% 67% 1269 19% 19% 
Novembre 6929 35% 59% 20% 68% 955 14% 19% 
Décembre 7638 45% 72% 31% 62% 1462 19% 26% 
TOTAL 44723     7290   
Moyenne  48% 68% 32% 62%  20% 22% 
 







Profils gardés par le 
1er critère de sélection 
2eme 
critère Nombre et % 




officiels 25 km σ Total O3 
Janvier 9899 57% 76% 44% 66% 2839 29% 35% 
Février 8925 61% 71% 43% 76% 2918 33% 33% 
Mars 7416 47% 56% 26% 44% 865 12% 21% 
Avril 8108 46% 55% 26% 38% 790 10% 20% 
Mai 8892 45% 66% 30% 40% 1082 12% 23% 
Juin 7589 43% 55% 27% 30% 605 8% 17% 
Juillet 972 55% 55% 19% 52% 98 10% 12% 
TOTAL 51801     9197   
Moyenne  50% 62% 31% 49%  16% 23% 
 
Tableau 4-5. Idem tableaux précédents, du 1er janvier au 4 juillet 2006. 
 
 
On constate que le pourcentage des profils (produits officiels) conservés après application 
du critère de sélection sur l´écart type est, dans la plupart des cas, similaire au pourcentage 
total des profils conservés issus du traitement avec l´algorithme du LPC2E, après application 
des divers critères de sélection. Ceci est justifié par les oscillations ou structures artificielles 
qui sont présentes dans les profils de l´extinction des produits officiels (Figures 44 à 46). 
Cependant, le pourcentage de profils conservés est plus constant dans le cas des produits 
officiels, et ne se voit pas affecté par les périodes problématiques de 2004 recueillies dans le 





 Dans le cas du traitement avec l´algorithme du LPC2E, le pourcentage de profils satisfaisant 
les différents critères informe sur les problèmes rencontrés à chaque étape du traitement : 
- Le critère sur l´altitude minimale d´ozone informe sur la géométrie de l´occultation et 
sur les caractéristiques des étoiles observées. Le nombre de profils rejetés est stable 
pour toutes les années traitées, du fait de la périodicité annuelle de l´échantillonnage 
(section 2.3). En moyenne annuelle, entre 45% et 50% de profils accomplissent ce 
critère de sélection. 
- Le critère sur l´écart type de l´extinction est un indicateur de la qualité de l´ajustement 
mathématique des spectres lors des différentes étapes de l´inversion, mais donne 
également une estimation du bruit initial des mesures (section 3.2.1). Le pourcentage 
de profils qui satisfont ce critère diminue en général avec le temps (excepté en 2004 
où le nombre est très variable), de 80% pour les premiers mois de fonctionnement en 
2002 à 62% en 2006. Ceci reflète probablement la dégradation progressive de 
l´instrument, qui fournit des spectres de plus en plus bruités.  
- Le critère sur l´incertitude de l´ozone concerne uniquement les profils verticaux de 
cette espèce. Le pourcentage est peu variable pour les années 2002, 2003, 2005 (60%, 
67% et 62% respectivement), et diminue à partir de mars 2006. La qualité des profils a 
été améliorée en 2003 par rapport aux premiers mois de fonctionnement de 
l´instrument. En 2004 le pourcentage de profils accomplissant ce critère est inférieur à 
30% aux périodes déjà mentionnées, pendant lesquelles la qualité des produits semble 
compromise de façon importante (section 3.2.3). Janvier 2005 présente aussi un faible 
pourcentage, juste avant la panne de plusieurs mois qui est à l´origine de l´absence de 
données entre février et juillet. 
La Figure 61 donne un résumé des informations contenues dans les tableaux 4-1 à 4-5. Le 
nombre de produits disponibles avant le traitement est tracé en bleu, et celui demeurant après 
sélection par le critère sur l´altitude minimale de l´ozone, l´écart type de l´extinction et 
l´incertitude de l´ozone apparaissent respectivement en rouge, jaune et vert. 
 






La variabilité temporelle des données fournies par l´instrument est importante. En 2002 
beaucoup d´opérations d´essai, de calibration et de validation ont été pratiquées lors des 
premiers mois de fonctionnement. Les années 2003 et 2004 sont complètes; globalement, 
l´année 2004 est plus régulière quant au nombre de données de niveau 1b, mais la qualité des 
profils rend leur nombre variable, pour une quantité totale moins importante qu´en 2003. À 
noter le faible apport de données en mai 2003, et l´absence de celles-ci entre février et juillet 
2005 pour cause de pannes instrumentales. 
La variabilité de la distribution géographique des mesures est montrée dans les Figures 62 
et 63, dans lesquelles est présenté le nombre de profils inclus dans la climatologie en fonction 
de la latitude et de la période. Les blancs désignent l´absence de données, soit en été polaire, 
soit à cause de pannes instrumentales, soit par élimination des profils par les divers critères   
de sélection. Les régions de bonne couverture géographique disposent de plus de 5 profils (en 
bleu) par jour dans chaque bande de 20º de latitude, pouvant aller jusqu´à plus de 40 (en 




Figure 62.Nombre de profils inclus dans la climatologie en fonction de la latitude et de jour, d´août 




Figure 63. Nombre de profils inclus dans la climatologie en fonction de la latitude et du jour, de juillet 






4.2 Profils d´extinction 
L´allure d´un profil vertical individuel de l´extinction à plusieurs longueurs d´onde permet 
d´identifier les différents types d´aérosols, notamment la présence de la couche de Junge et de 
nuages stratosphériques polaires. 
4.2.1 Couche de Junge 
La période étudiée étant caractérisée par une faible activité volcanique (excepté les années 
2005 et 2006), le contenu global en aérosols dans la couche de Junge est généralement assez 
faible. Le profil d´extinction est caractérisé par un maximum dont l´altitude varie entre 15 km 
et 25 km (Figure 64), et de plus fortes valeurs vers les plus courtes longueurs d´onde. Les 
résultats montrent que la couche de Junge n´est pas distribuée uniformément autour du globe. 
Figure 64. Exemple de profils individuels à différentes dates montrant la variabilité de la couche de 
Junge. À gauche, 26 mars 2003, à 1ºS, 88ºW, magnitude de l´étoile 1,91, faible contenu en aérosols. 
Au milieu, profil du 2 octobre 2005, 59º N, 156ºE, magnitude 1,17, où la couche de Junge se situe à 
des altitudes bien inférieures à 20 km. À droite, l´altitude du maximum varie pour des valeurs 
d´extinction légèrement supérieures, le 28 mars 2003, 23ºN, 80ºW, 0,77 en magnitude. Valeurs 
d´extinction à multiplier par 10-3. 
Les profils d´extinction aux latitudes équatoriales peuvent atteindre des valeurs maximales 
supérieures à 4∙10-3 km-1 aux plus courtes longueurs d´onde autour de 20 km d´altitude 
(Figure 65), ce qui reflète l´existence d´un réservoir tropical d´aérosols sulfatés.  
À ces latitudes il peut arriver que la présence de nuages cirrus dans la ligne de visée étoile-
satellite induise une perte de signal (Wang et al., 1996, Keckhut et al., 2005), jusqu´à 





le suivi de la source lumineuse aux altitudes tangentes inférieures. Ces nuages sont composés 
de cristaux de glace, qui se forment dans la haute troposphère aux températures inférieures au 
point de congélation de l´eau pure (~235 K); leur comportement spectral est neutre, comme le 
montre la Figure 66. 
Figure 65. Exemples de profils d´extinction montrant de fortes valeurs dans la basse stratosphère, pour 
l´occultation d´étoiles de magnitude 1,86 (gauche) et 1,67 (milieu et droite) le 2 décembre 2002 à   
8ºN, 77ºW (gauche), le 23 décembre 2002 à 6ºN, 96ºE (milieu) et le 6 décembre 2002 à 0º de latitude, 
178ºE (droite). Valeurs d´extinction à multiplier par 10-3. 
 
 
Figure 66. Profil d´extinction du 23 décembre 2002, montrant le comportement spectral typique d´un 





4.2.2 Nuages stratosphériques polaires 
Les nuages stratosphériques polaires sont facilement identifiables; en Antarctique ils sont 
présents de mai à octobre, période pendant laquelle les valeurs d´extinction deviennent 
jusqu´à dix fois supérieures par rapport à la situation d´aérosols de fond (Figure 67).  
Figure 67. Exemples du contenu en aérosols le 17 août 2004, à 68ºS, 175ºW, étoile de magnitude 0,87 
(gauche), et pour deux orbites successives le 20 août de la même année, à 67ºS, 29ºW, magnitude 0,87 
(milieu), et 64ºS, 48ºW, magnitude -1,44 (droite). Valeurs d´extinction à multiplier par 10-3. 
 
 
Figure 68. Profils typiques de PSCs arctiques, pour des orbites successives de l´étoile S0027 de 
magnitude 1,64, le 26 décembre 2002. À gauche: 83ºN, 26ºE; à droite: 83ºN, 1ºE. Valeurs d´extinction 






En Arctique, les nuages stratosphériques polaires peuvent être détectés entre le mois de 
décembre et le mois de mars; cependant, du fait des températures souvent moins extrêmes et 
d´un vortex moins stable, les valeurs d´extinction n´atteignent pas des valeurs aussi élevées 
qu´en Antarctique (Figure 68). 
La présence de nuages stratosphériques polaires dans la ligne de visée étoile-satellite 
implique, comme dans le cas des nuages cirrus, une perte de signal; les occultations 
s´achèvent souvent à une altitude de 15 km à 18 km dans la nuit antarctique par exemple.      
La réduction du signal implique aussi que les profils soient interrompus à des altitudes       
plus élevées à cause du critère imposé dans l´inversion spectrale (selon lequel le rapport 
signal sur bruit doit être supérieur à 1) et à cause du critère imposé dans l´inversion verticale 
(d´après lequel celle-ci est interrompue lorsque le rapport de la valeur sur l´incertitude est 
inférieur à 1). 
4.2.3 Moyennes journalières 
La méthode d´analyse conduit à des profils individuels montrant la dépendance spectrale 
de l´extinction. Les Figures 69 et 70 montrent quelques exemples de ces profils (sans prise en 
compte du critère d´arrêt de l´occultation pour visualisation de l´extinction jusqu´à 10 km), 
pour une série enregistrée la même journée dans les bandes de latitudes comprises entre  
50ºN-30ºN et 30ºN-10ºN. À gauche dans les figures apparaît la dépendance spectrale de 
l´extinction; au milieu, l´incertitude à une longueur d´onde λ=500 nm, et à droite, celle à 
λ=400 nm. La valeur des incertitudes est l´estimation qui résulte de la valeur de l´écart type 
lors de l´ajustement par la fonction REGRESS (régression linéaire par moindres carrés) entre 
le résidu spectral et le polynôme de quatrième degré dans l´étape d´inversion spectrale 
(section 3.1.2). 
Les valeurs d´extinction des profils individuels sont ensuite interpolées dans une grille 
constante espacée d´un kilomètre, par bandes de 10º (90ºN-80ºN à 80ºS-90ºS), ou 20º de 
latitude (90ºN-70ºN à 70ºS-90ºS). Le nombre de profils individuels disponibles est 
généralement supérieur à 5, pouvant aller jusqu´à plus de 40 pour chaque bande de 20º de 
latitude, comme le montrent les Figures 62 et 63 (page 108). L´incertitude de l´extinction est 
alors en partie compensée dans le profil moyen; la Figure 71 en présente un exemple pour 10 
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Figure 71. Profil moyen du 20 mars 2003 pour la bande de latitudes 50ºN-30ºN, obtenu à partir de  
10 profils individuels sélectionnés, dont les 2 premiers sont montrés comme exemple dans la  
Figure 69. 
À partir de ces moyennes journalières, deux paramètres sont présentés dans la 
climatologie. D´une part, les valeurs d´extinction à 500 nm permettent d´estimer la 
concentration des particules et d´étudier leur répartition et évolution temporelle; la valeur à 
500 nm est choisie car c´est la longueur d´onde de référence utilisée dans les produits officiels 
de GOMOS. D´autre part, la dépendance spectrale, décrite par l´indice de couleur qui sera 
introduit dans la section 4.4, informe sur la dépendance spectrale du coefficient d´extinction, 
et donc sur la nature des particules. 
4.3 Répartition spatiale des aérosols 
Les Figures 73, 75 et 77 montrent les contours des valeurs moyennes journalières du 
coefficient d´extinction à 500 nm, et donnent un aperçu de la distribution verticale des 
aérosols pour les périodes allant d´août 2002 à janvier 2005, et de juillet 2005 à juillet 2006. 
Une moyenne glissante est appliquée sur 3 jours.  
Une estimation des incertitudes en pourcentage a été calculée en moyennant les incertitudes 




ฬ ൈ 100 (4.1)



























































































































































































































































































































































































































































































































































Les coefficients d´extinction varient entre une valeur qui est à la limite de détection, aux 
environs de 1·10-6 km-1, et des valeurs supérieures à 2·10-3 km-1 qui peuvent être atteintes dans 
la basse stratosphère, uniquement aux latitudes tropicales ou polaires, en présence du 
réservoir tropical ou de nuages stratosphériques polaires. L´estimation de l´incertitude 
associée à l´ajustement du spectre résiduel fournit des valeurs inférieures à 5-10% lors de 
l´observation de PSCs antarctiques ou de fortes valeurs aux latitudes tropicales, mais atteint 
100% d´erreur dans le cas de PSCs arctiques (voir par exemple les valeurs pendant l´hiver 
2003-2004 dans la basses stratosphère, entre 70ºN et 90ºN, Figures 72 et 73). 
Outre ces phénomènes, le maximum que l´on retrouve autour de 20 km correspond à la 
couche de Junge, dont le contenu varie considérablement selon les périodes et la latitude. Les 
coefficients d´extinction oscillent entre 1∙10-4 km-1 et 1∙10-3 km-1 et les valeurs d´incertitude 
sont comprises entre moins de 5-10% aux tropiques à 25-50% aux latitudes polaires.  
L´extinction diminue pour les altitudes supérieures. Dans l´intervalle de 25 à 35 km d´altitude, 
elle oscille entre 5∙10-4 km-1 et 1∙10-5 km-1; les valeurs d´incertitude augmentent mais restent 
inférieures à 50%. Les coefficients d´extinction supérieurs à 1·10-5 km-1 que l´on retrouve 
dans la moyenne et haute stratosphère suggèrent la présence permanente de particules jusqu´à 
45 km d´altitude. La détection de ces aérosols, dont la nature est discutée dans la section 4.4, 
se fait dans l´ensemble du globe, à toutes les périodes, sauf en situation d´hiver polaire, 
lorsque la limite de détection apparaît juste au-dessus de 30 km (section 4.5.1) 
La variabilité temporelle du contenu en aérosols est importante dans l´ensemble de la 
climatologie. Elle est maximale aux hautes latitudes, et décroît graduellement à mesure qu´on 
se déplace vers les régions équatoriales. De fortes augmentations de l´extinction ont lieu dans 
la haute stratosphère, par exemple à partir de mai 2006 entre 30ºN-50ºN, et 30ºS-50ºS, ou 
dans l´hémisphère boréal, en août 2003 et à partir de janvier 2004, entre 90ºN-70ºN. Certaines 
de ces augmentations aux hautes latitudes peuvent être expliquées par leur possible lien avec 
différents phénomènes, tels qu´une période d´intenses feux de biomasse en été 2003, et une 
descente mésosphérique pendant l´hiver 2004 (sections 4.6.1 et 4.6.2). 
La Figure 78 montre l´évolution temporelle de l´extinction à 500 nm en fonction de la 
latitude, à des altitudes comprises entre 60 km et 35 km. À 60 km et à 55 km, les niveaux sont 
proches ou inférieurs à la limite de détection, sauf pour certaines valeurs élevées qui 
apparaissent aux moyennes latitudes en 2006. La raison de ces fortes augmentations à de 
telles altitudes demeure incertaine. On distingue un peu plus bas plusieurs zones où la 
détection de valeurs d´extinction jusqu´à 1·10-5 km-1 se fait à 50 km d´altitude. Ces niveaux 
d´extinction sont bien au-delà de la limite de détection, supérieurs d´au moins un ordre de 
grandeur, et prédominent à 45 km d´altitude dans l´ensemble de la climatologie, s´étendant 
entre 50ºN et 50ºS à toutes les périodes. On remarque également à 45 km des valeurs 
minimales en décembre 2002 et décembre 2003. 
C´est à 40 km que l´on retrouve une plus grande uniformité des valeurs d´extinction, 
comprises entre 1·10-5 km-1 et 2,5·10-5 km-1 à toutes les latitudes et périodes, sauf pendant les 
hivers polaires. On distingue à nouveau des valeurs particulièrement élevées en août et 
septembre 2003 en Arctique. À 35 km, les valeurs minimales sont présentes à nouveau en 
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La Figure 79 montre l´évolution temporelle de l´extinction dans la moyenne et basse 
stratosphère, entre 32 km et 20 km d´altitude, tracée tous les 2 kilomètres. À 32 km on 
retrouve des coefficients d´extinction aussi élevés en Arctique à la fin de l´été 2003 qu´aux 
latitudes équatoriales, du fait de l´augmentation déjà mentionnée. Les valeurs plus élevées à 
cette même altitude apparaissent aux tropiques au début de l´année 2003. La même tendance 
est visible, et le contraste plus marqué à 30 km, avec une augmentation des coefficients 
d´extinction d´un facteur 2 entre 30ºN et 30ºS. Cette hausse soudaine a également été 
observée dans les données d´extinction à 1020 nm par  SAGE II l´année 2003 (Vernier et al., 
2009), et est attribuée au changement de phase de l´oscillation quasi-biennale; cet aspect est 
décrit avec plus de détail dans la section 4.5. 
À 28 km d´altitude, les valeurs plus élevées apparaissent autour de l´équateur, d´octobre 2004 
à janvier 2005, alors que le maximum à 24 ou 22 km se situe aux tropiques entre septembre 
2003 et mars 2004, et à partir de janvier 2006. À 20 km, les altitudes typiques du maximum 
d´extinction de la couche de Junge sont atteintes aux latitudes équatoriales. Les valeurs sont 
également élevées en juillet 2003 et à d´autres moments pendant l´hiver antarctique. 
Une caractéristique commune à toutes les figures est la faible couverture latitudinale tout au 
long de l´année 2005, qui se traduit par des résultats moins représentatifs et ne permet pas le 
suivi de l´extinction aux tropiques. 
Bien que les raisons à l´origine des augmentations observées dans la haute stratosphère ne 
soient pas connues, il paraît clair qu´elles diffèrent de celles qui provoquent des variations aux 
plus basses altitudes dans la plupart des cas; seule l´augmentation en août 2003 entre 70ºN et 
90ºN semble se produire au même moment à toutes les altitudes. Des épaisseurs optiques ou 
colonnes de l´extinction à 500 nm ont été calculées d´après la somme de toutes les valeurs 
d´extinction interpolées (une valeur par jour et par kilomètre) dans différentes bandes 
d´altitude (Figure 80): une première entre 15 et 30 km pour visualiser les variations dans la 
basse stratosphère, et une deuxième allant de 30 à 60 km pour visualiser les variations dans la 
moyenne et haute stratosphère; l´altitude choisie comme valeur limite est 30 km, car c´est 
celle à laquelle la QBO a été étudiée; enfin, une colonne entre 20 et 60 km a été calculée pour 
avoir une vue d´ensemble, sans les contributions des plus fortes valeurs aux basses altitudes 
qui dominent les variations et qui sont interrompues à des altitudes variables. 
La colonne entre 15 et 30 km présente de fortes valeurs au pôle sud, et reflètent la présence de 
nuages stratosphériques polaires jusqu´à une limite d´altitude supérieure d´environ 25 km. 
Peu de mesures sont disponibles du fait de la faible couverture des mesures en Antarctique. 
En Arctique, le maximum d´extinction en août-septembre 2003 est à nouveau visible. Les 
fortes valeurs en janvier 2005 à ces latitudes reflètent un hiver très froid (section 4.5.1). La 
différence de pression atmosphérique provoque le gradient latitudinal observé. Les valeurs 
élevées aux tropiques présentent une grande variabilité temporelle, et s´étendent vers de plus 
hautes latitudes à partir de l´hiver 2005. 
Entre 30 et 60 km, il existe une plus grande variabilité temporelle, avec de fortes valeurs 
pendant la première moitié de l´année 2003, et un minimum en décembre 2003. À partir de 










































































































































La colonne entre 20 et 60 km est représentative du contenu global de particules dans 
l´ensemble de la stratosphère. Les coefficients d´extinction aux plus basses altitudes dominent 
les valeurs de l´épaisseur optique totale. La Figure 80 montre des valeurs plus faibles de 
septembre à novembre 2002, et au printemps 2004. Une claire augmentation de ce paramètre 
est visible à partir des derniers mois en 2005, et mène aux valeurs maximales de la période 
étudiée, que l´on retrouve globalement entre 30ºN et 30ºS. 
Malgré une couverture latitudinale irrégulière, l´instrument fournit une couverture 
longitudinale assez homogène. Les Figures 81 à 85 contiennent des cartes d´épaisseurs 
optiques entre 20 et 60 km. Les valeurs tracées sont les moyennes mensuelles, calculées à 











































































































































































La Figure 86 montre les variations des moyennes annuelles des valeurs d´extinction à     
500 nm à différentes altitudes, calculées tous les kilomètres, entre 25 à 34 km. Malgré 
l´irrégularité des distributions temporelles, ces figures donnent une idée de l´évolution du 
contenu moyen d´aérosols dans la moyenne stratosphère. Le Tableau 4-6 recueille les valeurs 
moyennées par bandes de 10º de latitude, de 30 à 20 kilomètres d´altitude.  
La variabilité temporelle de l´extinction dans la période considérée est forte. Les valeurs 
moyennes maximales à 25 km atteignent 3,5·10-4 km-1, 3,8·10-4 km-1, 4,2·10-4 km-1,          
4,8·10-4 km-1 et 4,5·10-4 km-1 respectivement en 2002, 2003, 2004, 2005 et 2006. 
L´année où le contenu en aérosols est le plus faible est clairement 2002. On observe une nette 
augmentation en 2003 à toutes les latitudes, pour des altitudes inférieures à 30 km. Les 
mesures effectuées entre 20ºN et 20ºS, de 25 km à 30 km augmentent de 5,75% d´une année à 
l´autre, et de 4,73% si on considère les latitudes entre 10ºN et 10ºS. L´augmentation est plus 
importante entre 20 km et 25 km: 10,03% entre 20ºN-20ºS et 11,61% entre 10ºN et 10ºS. Les 
valeurs moyennes augmentent également en 2004 entre 25 km et 30 km (4,41% entre 20ºN et 
20ºS, 6,91% entre 10ºN-10ºS), mais entre 20 et 25 km les niveaux sont plus faibles qu´en 
2003: une diminution de 7,14% (20ºN-20ºS) et de 4,63% (10ºN-10ºS). 
Les plus fortes augmentations se produisent en 2005, qui est l´année de plus forts coefficients 
d´extinction entre 20 km et 25 km d´altitude. Dodion et al. (2008) remarquent déjà une 
augmentation significative par rapport aux valeurs de 2004; outre cela, la première moitié de 
l´année 2006 représente une diminution par rapport à 2005. Mais les valeurs numériques sont 
peu significatives étant donné que la distribution temporelle et géographique des données est 
très irrégulière pendant ces deux années. 
En tenant compte des variations interannuelles dans la période août 2002-juillet 2006, en 
moyenne l´effet global est une augmentation qui oscille autour de 3% aux latitudes tropicales. 
En considérant uniquement les années 2002, 2003 et 2004, la moyenne est un peu supérieure  
à 4%. Ces résultats suivent la même tendance que les mesures lidar depuis Mauna Loa 
Observatory (19ºN, 34ºW), d´après lesquelles le faible contenu en aérosols subit une 
augmentation de 4,8% dans la période 2000-2009, entre 20 km et 25 km d´altitude    
(Hofmann et al. 2009). 
La Figure 87 présente les moyennes annuelles pour différentes altitudes entre 35 km et    
60 km. La variation dans la haute stratosphère est moins dépendante de la latitude que dans la 
Figure 86, à l´exception des pôles où les valeurs d´extinction sont très faibles en hiver. La 
variabilité interannuelle est plus faible également, bien qu´en 2005 et en 2006 les valeurs sont 
de plus en plus élevées, et dépassent largement les valeurs de coefficients d´extinction de 
2·10-5 km-1 à 40 km.  
La dissymétrie des Figures 86 et 87 suggère un contenu en aérosols nettement plus élevé 






 2002 2003 2004 2005 2006  
       
30 km 1,33 1,33 1,32 1,48 1,40 20ºN-10ºN 
 1,54 1,41 1,60 1,55 1,41 10ºN-0º 
 1,68 1,50 1,52 1,39 1,22 0º-10ºS 
 1,44 1,45 1,25 1,51 1,16 10ºS-20ºS 
29 km 1,58 1,69 1,66 1,83 1,76 20ºN-10ºN 
 1,86 1,80 2,00 1,99 1,82 10ºN-0º 
 2,01 1,88 1,92 1,87 1,60 0º-10ºS 
 1,75 1,77 1,63 1,91 1,60 10ºS-20ºS 
28 km 1,85 2,06 2,05 2,21 2,20 20ºN-10ºN 
 2,21 2,21 2,45 2,53 2,30 10ºN-0º 
 2,34 2,31 2,38 2,45 2,09 0º-10ºS 
 2,07 2,09 2,08 2,32 2,14 10ºS-20ºS 
27 km 2,16 2,48 2,48 2,66 2,72 20ºN-10ºN 
 2,58 2,69 2,95 3,16 2,86 10ºN-0º 
 2,65 2,77 2,93 3,15 2,72 0º-10ºS 
 2,41 2,45 2,59 2,75 2,78 10ºS-20ºS 
26 km 2,57 2,95 3,01 3,20 3,32 20ºN-10ºN 
 3,00 3,30 3,52 3,87 3,61 10ºN-0º 
 2,93 3,29 3,48 3,95 3,48 0º-10ºS 
 2,80 2,89 3,17 3,28 3,49 10ºS-20ºS 
25 km 3,08 3,52 3,62 3,88 3,98 20ºN-10ºN 
 3,44 3,88 4,14 4,73 4,50 10ºN-0º 
 3,30 3,89 4,19 4,86 4,33 0º-10ºS 
 3,30 3,46 3,76 3,98 4,23 10ºS-20ºS 
24 km 3,75 4,20 4,31 4,72 4,62 20ºN-10ºN 
 4,04 4,32 4,74 5,69 5,44 10ºN-0º 
 3,83 4,63 4,91 5,85 5,16 0º-10ºS 
 3,93 4,22 4,36 4,87 4,96 10ºS-20ºS 
23 km 4,53 5,03 5,03 5,76 5,27 20ºN-10ºN 
 4,82 5,25 5,35 6,80 6,25 10ºN-0º 
 4,45 5,47 5,68 6,89 5,81 0º-10ºS 
 4,72 5,16 5,00 5,95 5,68 10ºS-20ºS 
22 km 5,50 6,10 5,83 6,97 5,92 20ºN-10ºN 
 5,69 6,30 6,07 7,96 6,79 10ºN-0º 
 5,37 6,53 6,46 8,04 6,21 0º-10ºS 
 5,81 6,38 5,68 7,17 6,53 10ºS-20ºS 
21 km 6,74 7,47 6,70 8,61 6,46 20ºN-10ºN 
 6,73 7,76 6,81 9,14 7,06 10ºN-0º 
 7,07 7,83 7,26 9,32 6,52 0º-10ºS 
 7,49 8,04 6,35 8,51 7,70 10ºS-20ºS 
20 km 8,20 8,82 7,28 10,5 6,45 20ºN-10ºN 
 8,16 9,63 7,61 10,3 7,24 10ºN-0º 
 9,75 8,78 8,14 10,8 7,04 0º-10ºS 
 9,41 9,76 6,69 9,21 8,89 10ºS-20ºS 
 
Tableau 4-6. Valeurs moyennes annuelles des coefficients d´extinction (×104 km-1) dans les bandes de 










Figure 86. Contenu global moyen d´aérosols aux périodes disponibles chaque année, de 25 km (trait 









Figure 87. Contenu global moyen d´aérosols aux périodes disponibles chaque année, de 35 km (trait 





4.4 Nature des aérosols 
La composition chimique des aérosols stratosphériques dits aérosols de fond, qui forment 
la couche de Junge dans la basse stratosphère, est relativement bien connue (section 1.6.3).    
Il s´agit d´un mélange liquide H2SO4-H2O en proportions d´environ 75%-25%. Ils forment un 
réservoir tropical (section 4.5), et le transport des masses d´air depuis les tropiques est la 
principale source de ce type d´aérosols dans la stratosphère aux moyennes et hautes latitudes.  
Dans la basse stratosphère, les éruptions volcaniques sont responsables de variations 
temporelles telles que celles qui sont observées. Bien que la stratosphère soit considérée 
complètement libre d´aérosols produits par les éruptions du siècle dernier depuis 1999 
(SPARC, 2006), quelques éruptions mineures ont eu lieu dans la période étudiée (Tableau    
4-7), et maintiennent un apport continu en aérosols et en précurseurs. 
 
Volcan Date 
Ruang (Indonésie), 2ºN 125ºE 25 septembre 2002 
Reventador (Équateur), 0º, 77ºW 3 novembre 2002 
Manam (Papouasie Nouvelle-Guinée), 4ºS, 145ºE 27 janvier 2005 
Soufrière (Guadeloupe), 16ºN, 62ºW 20 mai 2006 
 
Tableau 4-7. Eruptions volcaniques mineures ayant eu lieu dans la période étudiée. 
L´origine volcanique des augmentations de l´extinction pendant la deuxième moitié de 
l´année 2005 a été suggérée par Vanhellemont et al. (2010), car suite aux éruptions du volcan 
Manam au mois de janvier, des couches d´aérosols ont été détectées entre 18 km et 20 km par 
lidar à bord d´un bateau vers 0º-2ºN, 156ºE début février et 7ºN-9ºN, 156ºE vers mi-février. 
Les éruptions de Ruang et Reventador seraient en partie responsables de l´augmentation 
observée en 2003 (Thomason et al., 2008, Niwano et al., 2009). 
D´autres sources d´aérosols sulfatés pourraient expliquer ces variations, comme par exemple 
l´augmentation des différents types d´émissions de SO2 et OCS dans la troposphère (Hofmann 
et al., 2009). Les feux de biomasse participent également au contenu global d´aérosols dans la 
basse et moyenne stratosphère, mais le type de particules émises dans ce cas est carboné 
(majoritairement des suies, section 1.6.5). Des feux intenses ont eu lieu par exemple en 
janvier 2003 en Australie (Fromm et al., 2006), entre avril et juillet 2003 en Russie orientale 
(Nedelec et al., 2005), ou en septembre 2003 à l´ouest du Canada (Tétard, 2008).  
Les cartes d´imagerie satellitaire fournies par l´instrument MODIS (Moderate Resolution 
Imaging Spectroradiometer) disponibles sur http://terra.nasa.gov/About/MODIS/ sont utiles 
pour estimer l´intensité des feux dans différentes régions du globe, et ont été comparées aux 
données d´extinction, mais sans résultat concluant. Aucune coïncidence ne permet d´identifier 
clairement des couches d´aérosols provenant de feux, car celles-ci sont trop fines pour être 
détectées par GOMOS, dont la ligne de visée intègre des dizaines ou centaines de kilomètres, 






La détection de valeurs d´extinction relativement élevées dans la moyenne et haute 
stratosphère suggère une nature différente des particules liquides sulfatées, car les conditions 
de pression et température ne sont pas aptes à la formation de solutions d´acide sulfurique à 
de telles altitudes. Plusieurs études ont démontré la présence de particules solides de diverses 
origines; il peut s´agir notamment de particules carbonées (section 1.6.5) en provenance de la 
troposphère, ou de matière interplanétaire qui subit une désintégration lors de son entrée dans 
l´atmosphère, puis recondense et forme des particules de fumée météoritique (section 1.6.6). 
La dépendance spectrale de l´extinction informe sur la nature des particules et sur leur 
distribution en taille. Une restriction du domaine spectral de 400 à 675 nm permet d´ailleurs 
d´obtenir des résultats plus précis que lorsque l´on prend en compte la région UV du spectre 
(section 3.1.1). La loi d´Angström, λ-α, est incapable de reproduire l´extinction par des 
particules qui exhibent une dépendance spectrale différente d´une décroissance monotone 
(section 3.1.2.3, page 75). Dans le but d´étudier la dépendance spectrale, un paramètre déjà 
introduit par Renard et al. (2008b), appelé indice de couleur (color index, CI) est calculé 
d´après la formule 4.2, où la sommation dans le dénominateur se fait pour les longueurs 





Les contours de l´indice de couleur, tracés à partir des valeurs moyennes journalières pour 
chaque bande 20º de latitude, sont présentés dans les Figures 88 et 89, pour des altitudes 
allant de 10 à 50 km. Seulement les valeurs auxquelles le coefficient d´extinction est supérieur 
à 1·10-5 km-1 sont tracées, car pour des valeurs d´extinction plus faibles les résultats du CI 
sont imprécis; une moyenne glissante sur trois jours est appliquée. La figure aux latitudes 
comprises entre 70ºS et 90ºS n´a pas été tracée car les mesures sont peu nombreuses. 
L´échelle de couleur représente les valeurs du CI comprises entre -0.4 et 0,25 : 
-  Les différents niveaux de bleu désignent des valeurs supérieures à 0,15, et résultent d´une 
forte dépendance spectrale (l´extinction diminue avec la longueur d´onde) en présence de 
petites gouttelettes ou de très petites particules solides, dont le diamètre est inférieur à la 
longueur d´onde des mesures (plus proches de la diffusion Rayleigh que de la diffusion de 
Mie). Tel est le comportement spectral des aérosols de fond (Stevermer et al., 2000). 
-  Le gris correspond à des valeurs de CI entre 0 et 0,15, et reflète la présence de particules 
ayant une faible dépendance spectrale, dont les coefficients d´extinction sont quelque peu 
plus forts dans le bleu, comme c´est le cas des particules carbonées (Bergstrom et al., 2002). 
-  Orange et jaune apparaissent pour des valeurs négatives de l´indice de couleur, lorsque 
l´extinction augmente avec la longueur d´onde. Ce comportement spectral est typique de 
particules interplanétaires ou astéroïdes qui possèdent une bande d´absorption centrée autour 
de 650 nm et/ou une combinaison de bandes spectrales centrées autour de 600 et 670 nm 
(Renard et al., 2005 et références associées). La Figure 46b (profil individuel du 1er janvier 
2004 à 20ºN montrant la dépendance spectrale de l´extinction) montre un maximum 
d´extinction centré vers 30 km, et constitue un exemple de structure avec un indice de 
























































































































































































































































































































































Dans les Figures 88 et 89, les valeurs de l´indice de couleur qui sont supérieures à 0,25 
autour de 20 km à toutes les latitudes reflètent la présence de la couche de Junge. Des valeurs 
très positives au-dessus des tropiques, entre 30 km et 40 km, et au moment de l´augmentation 
de l´extinction en août et septembre 2003 pourraient indiquer la présence de petites particules 
solides (d´après l´altitude à laquelle elles se trouvent et leur comportement spectral). 
L´indice de couleur prend des valeurs proches de zéro durant plusieurs mois dans des 
structures horizontales ou couches situées au-dessus de 20 km, et autour de 30 km et 40 km. 
Ces couches sont particulièrement bien définies aux intervalles de latitude de 30ºN à 10ºN, de 
10ºN à 10ºS et de 10ºS à 30ºS, où l´estimation de l´incertitude de l´extinction varie entre 5% 
et 25% (Figure 74, page 118). Parfois plusieurs structures coexistent à différentes altitudes 
dans la même bande de latitude. 
Il existe une différence significative entre les contours qui représentent les latitudes tropicales 
et intertropicales et les contours aux moyennes et hautes latitudes. Globalement, on observe 
plus de variabilité et plus de valeurs négatives vers les hautes latitudes.  
Autour de 40 km les coefficients d´extinction sont faibles mais au-delà de la limite de 
détection de la méthode d´analyse; pour les valeurs d´extinction supérieures à 1∙10-5 km-1 
(limite inférieure pour le calcul de l´indice de couleur), les incertitudes estimées de 
l´extinction sont généralement comprises entre 25% et 50%, mais sont peu variables (Figures 
72, 74 et 76). Les valeurs très négatives de l´indice de couleur suggèrent la présence de 
particules de grand diamètre (probablement supérieur à 1 µm) à toutes les latitudes. 
4.4.1 Particules météoritiques 
D´après les travaux qui viennent confirmer l´hypothèse formulée par Mossop (1963), qui 
suggère la présence de particules d´origine extra-terrestre parmi les aérosols stratosphériques 
(section 1.6.6), et les valeurs d´indice de couleur que l´on retrouve notamment aux moyennes 
et hautes latitudes, il est probable que les grosses particules solides qui semblent être détectées 
dans la haute stratosphère soient effectivement d´origine interplanétaire. Ce résultat paraît 
cohérent avec l´apport continu de particules depuis la haute atmosphère par désintégration 
météoritique; cependant, la sédimentation des micrométéorites de plus grande taille n´apparaît 
pas de façon évidente dans les contours: on observe plutôt des épisodes de rapides apparitions 
et disparitions.  
L´extinction à ces altitudes peut indiquer la présence de moins grandes particules, dont la 
dépendance spectrale produit des valeurs de CI moins négatives. D´après le dernier rapport 
SPARC (2006), la matière interplanétaire pourrait séjourner dans la stratosphère pendant 12 à 
14 mois. La sédimentation des particules et leur transport jusqu´à la stratosphère ont lieu aux 
latitudes polaires par la circulation générale, notamment en hiver à l´intérieur du vortex. Ceci 
pourrait expliquer la tendance observée dans la Figure 88 en hiver arctique par exemple. Les 
mesures effectuées par Curtius et al. (2005) à 19 km d´altitude révèlent des concentrations de 
particules deux fois plus importantes à l´intérieur qu´à l´extérieur du vortex, ce qui suggère la 
nucléation hétérogène d´aérosols par condensation de H2SO4 et H2O ayant comme support des 
particules météoritiques. Des études de modélisation antérieures suggèrent déjà ce type de 





4.4.2 Aérosols carbonés 
La faible dépendance spectrale observée dans les couches horizontales permanentes et bien 
définies aux tropiques -et plus irrégulières aux moyennes latitudes- est typiquement la 
signature spectrale des suies. Autour de 20 km, la grande stabilité de ces couches et les 
variations de couleur observées dans les contours pourraient être dues à des mélanges de suies 
et d´aérosols sulfatés.  
L´indice de couleur prend des valeurs proches de zéro durant plusieurs mois dans des 
structures horizontales ou couches situées au-dessus de 20 km, et autour de 30 km et 40 km. 
Ces couches sont particulièrement bien définies aux intervalles de latitude de 30ºN à 10ºN, de 
10ºN à 10ºS et de 10ºS à 30ºS, où l´estimation de l´incertitude de l´extinction varie entre 5% 
et 25% (Figure 74, page 118). Parfois plusieurs structures coexistent à différentes altitudes 
dans la même bande de latitude. 
Les valeurs positives au-dessus de 30 km, visibles par exemple dans la période allant de juillet 
2003 à février 2004 entre 10ºN-10ºS, reflètent une forte dépendance spectrale qui peut être 
justifiée uniquement par des petites gouttelettes ou des particules solides de diamètre inférieur 
à la longueur d´onde. D´après l´altitude à laquelle elles se trouvent, ces valeurs pourraient être 
dues à des suies isolées, distribuées en couches fines. 
Le moyen de transport de ces suies en provenance de la troposphère n´est pas connu avec 
précision. La convection ou la circulation diabatique sont des mécanismes remis en question, 
car les températures à la tropopause sont suffisamment basses pour la formation de particules 
de glace; il est donc probable que les suies présentes dans l´air ascendant agissent comme 
noyaux de condensation aux particules de glace et soient alors éliminées avant l´injection dans 
l´air stratosphérique. D´autres possibilités sont la pyro-convection, qui contribue à l´échange 
troposphère-stratosphère (Fromm et al., 2005), et une autre forme de transport décrite par 
Rohatschek (1996), qui démontre de façon théorique qu´un certain type de photophorèse, 
appelé gravito-photophorèse, peut contribuer à la lévitation de particules absorbantes 
lorsqu´elles sont illuminées par le rayonnement solaire. Ainsi, l´irradiation des particules 
pourrait produire un mouvement ascendant et prolonger le temps de résidence de certains 
types d´aérosols, notamment ceux ayant des géométries irrégulières comme les suies. Les 
calculs de l´auteur montrent un intervalle de pressions dans lequel le mécanisme est 
particulièrement efficace, des pressions correspondant à des altitudes entre 2 km et 70 km, 
limite supérieure qui était considérée précédemment comme impossible à atteindre par des 
aérosols d´origine terrestre.  
4.4.3 Comparaison à des mesures in situ 
Dans la période allant de juin 2008 à mai 2010, le compteur de particules STAC fut 
embarqué à bord de 14 vols sous ballons stratosphériques, réalisés à des latitudes équatoriales 
en été à Térésina (Brésil, 67ºN, 21ºE), et en situations d´été et de printemps polaire à Kiruna 
(Suède, 5ºS, 42ºW). Les altitudes maximales atteintes par les nacelles varient entre 14 hPa et 
2 hPa (environ 30 km et 42 km), ce qui permet d´échantillonner la variabilité verticale du 
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4.5 Interprétation dynamique 
Des moyennes saisonnières de l´extinction à 500 nm sont présentées dans la Figure ci-






Figure 91. Moyennes zonales de l´extinction (km-1) à 500 nm pour les différentes saisons. L´altitude 







Les moyennes mensuelles ont été calculées à partir des moyennes journalières d´extinction 
(une valeur tous les kilomètres de 10 à 60 km d´altitude, pour des bandes de 10º de latitude), 
avec un critère d´après lequel au minimum 7 jours doivent être disponibles pour obtenir une 
valeur mensuelle. Cette procédure est nécessaire pour obtenir des valeurs représentatives 
malgré la distribution irrégulière des données. Des moyennes saisonnières sont alors calculées 
en moyennant trois mois: DJF 2004 pour décembre 2003, janvier et février 2004, et ainsi de 
suite. 
La Figure 91 montre globalement peu de variabilité, à part dans les latitudes polaires où on 
distingue les nuages stratosphériques polaires, qui sont parfois assez bien localisés. Aux 
tropiques, les valeurs d´extinction augmentent fortement au-dessus de la tropopause, et 
atteignent des valeurs maximales au-dessus de l´équateur, autour de 20 km, endroit où la 
fréquence d´observation de nuages cirrus est élevée. Cette région est également représentative 
du transport des masses d´air depuis la tropopause vers la stratosphère, qui conduit à la 
formation d´un réservoir tropical, car les aérosols ont tendance à résider entre 20ºN et 20ºS 
(Trepte et Hitchman, 1992, Grant et al., 1996, Wang et al., 1998). La courbure dans les 
figures, ou forme parasol apparaît du fait de l´effet variable de la pression selon les latitudes, 
mais désigne également le transport des particules, se déplaçant graduellement vers les 
latitudes polaires par la circulation de Brewer-Dobson.  
Le comportement est différent pour les altitudes supérieures à 30 km. L´effet parasol n´est 
plus observé, et des tendances saisonnières montrent le vidage en aérosols de la haute et 
moyenne stratosphère pendant les hivers polaires. Cette tendance est évidente dans les 
moyennes saisonnières qui incluent les mois de juin, juillet et août en Antarctique et 
décembre, janvier et février en Arctique (dans la figure correspondante à l´hiver arctique de 
2004, cet effet est masqué par l´augmentation qui a lieu au début du mois de janvier). Les 
valeurs d´extinction demeurent faibles jusqu´au printemps (voir par exemple Figure 91 pour 
les mois de mars, avril et mai 2003 en Arctique, et septembre, octobre et novembre 2002, 
2003 ou 2004 en Antarctique), et ensuite une récupération rapide vers les niveaux d´extinction 
typiques a lieu. 
La distribution des aérosols varie de façon significative en fonction de la phase de 
l´oscillation quasi-biennale: une ascendance est observée pendant les phases d´est, et la 
subsidence prédomine en phase ouest. Dans la période étudiée, les phases est de la QBO à     
30 km d´altitude comprennent les périodes allant de septembre 2002 à juin 2003, et de 
septembre 2004 à septembre 2005. Les phases ouest vont de juillet 2003 à août 2004, et 
d´octobre 2005 à octobre 2006 (voir Figure 5, page 24). 
La Figure 92 montre les valeurs moyennes d´extinction pour les mois de janvier 2003 à 
janvier 2006. La ligne noire en pointillés indique l´altitude de transition d´une phase à l´autre 
de la QBO, les lettres E et W indiquent phase easterly et westerly. Aux latitudes équatoriales, 
lors de la phase d´est, les contours présentent une élévation aux altitudes supérieures à 25 km 
pendant les mois de janvier 2003 et janvier 2005, et aux altitudes inférieures à 25 km en 
janvier 2004 et inférieures à 28 km en janvier 2006. Les phases d´ouest sont caractérisées par 














Figure 92. Extinctions moyennes à 500 nm (km-1) pour les mois de janvier des différentes années, 
périodes correspondantes aux phases est (à gauche) et ouest (à droite) de la QBO à 30 km. La 
transition de régime a lieu aux altitudes indiquées par la ligne noire en pointillés. Les lettres E et W 
indiquent phase easterly (est) et westerly (ouest). 
 
 
La même tendance est perceptible dans la Figure 93, qui présente toutes les valeurs 
d´extinction à 500 nm entre 10ºN et 10ºS à 30 km, 28 km et 26 km d´altitude. Les niveaux 
d´extinction à 30 km augmentent progressivement de septembre 2002 à juin 2003, et à partir 
de septembre 2004 (phases est indiquées par les flèches) et sont en général plus faibles lors 
des phases ouest. L´année 2006 présente des valeurs d´extinction élevées.  
À 26 km d´altitude, la Figure 93 montre une augmentation progressive et constante de 






Figure 93. Variation temporelle des valeurs d´extinction à 500 nm à 30 km, 28 km et 26 km d´altitude. 
Les flèches montrent les différentes phases de la QBO à 30 km. Les lettres E et W indiquent 








4.5.1 Hivers polaires 
Les moyennes zonales donnent un aperçu de la distribution verticale de l´extinction aux 
différentes saisons. Quatre hivers arctiques et trois hivers antarctiques complets sont inclus 
dans la climatologie. Les hivers arctiques particuliers de 2003-2004 et 2005-2006 sont décrits 
dans la section 4.6. 
La caractéristique générale la plus notable est le vidage du contenu d´aérosols dans la 
moyenne stratosphère, juste au-dessus de 30 km, altitudes auxquelles la limite de détection 
apparaît à ces périodes. La diminution des valeurs d´extinction se fait de manière progressive, 
et la stratosphère se maintient libre de particules durant 3 mois environ. À la fin de l´hiver se 
produit une forte récupération pour atteindre les niveaux typiques d´extinction. Ce phénomène 
a été décrit par Bingen et al. (2004b) à des altitudes inférieures: autour de 60º de latitude, le 
vortex polaire crée une barrière dynamique empêchant le transport des aérosols aux hautes 
latitudes, et provoquant la subsidence des aérosols juste au-dessus de la tropopause. 
L´accumulation des particules provoque une augmentation de leur concentration.  
4.5.1.1. Hivers arctiques 2002-2003, 2004-2005 
Pendant l´hiver arctique de 2002-2003, les températures minimales atteintes mesurées par 
GOMOS étaient en dessous des valeurs de formation de nuages stratosphériques polaires de 
mi-novembre à mi-janvier (Tétard et al., 2009). C´est à partir du mois de novembre que l´on 
observe une diminution progressive des coefficients d´extinction au-dessus de 30 km 
d´altitude (Figure 73 pour 90ºN-70ºN), qui sont inférieurs à la limite de détection jusqu´au 
mois de mars.  
Une situation similaire se produit pendant l´hiver arctique de 2004-2005, qui fut un record 
quant aux températures atteintes dans la basse stratosphère, les plus basses depuis 50 ans 
(Manney et al., 2008). Celles-ci permettent la formation de PSCs depuis le mois de novembre 
2004 jusqu´à la fin du mois de février. Dans la Figure 70, les fortes valeurs d´extinction vers 
20 km en décembre 2004 diminuent en altitude pendant le mois de janvier 2005. 
4.5.1.2. Hivers antarctiques 
Les hivers antarctiques ont une couverture des mesures plus irrégulière. Cependant, les 
nuages stratosphériques polaires, plus fréquents et avec une durée de vie plus longue, 
apparaissent dans presque tous les profils d´hiver entre 50ºS et 70ºS.  
Les valeurs d´extinction sont en accord avec les moyennes saisonnières d´après Vanhellemont 
et al. (2005b) et Dodion et al. (2008). On observe également une descente des nuages 
stratosphériques polaires en altitude, qui est plus évidente que celle observée aux latitudes 
boréales. Les auteurs estiment les vitesses de descente à 2,3 km/mois entre 50ºS et 60ºS, 1,9 
km/mois entre 60ºS et 70ºS et 0,7 km/mois entre 70ºN et 80ºN pour les hivers de 2004 et 
2005, ce qui est en accord avec les observations présentées ici (Figure 77). Les auteurs 
attribuent ce phénomène à la baisse des températures minimales dans la basse stratosphère; les 
vitesses de sédimentation sont considérées trop rapides pour en être la cause principale, et les 





4.6 Événements particuliers 
Lors de quelques événements décrits dans cette section, les cartes de NO2 montrent une 
forte corrélation avec les valeurs de l´extinction à 500 nm. Il est important de constater que 
l´algorithme d´inversion ne peut pas produire ces effets, étant donné que la méthode DOAS 
employée pour la recherche de NO2 est indépendante de la recherche du contenu en aérosols, 
la première travaillant en différentiel entre les extrema des raies spectrales, et la deuxième 
travaillant en absolu sur le niveau du résidu des transmissions. 
4.6.1 Août-septembre 2003 
Pendant le mois d´août 2003, aux latitudes entre 90ºN et 70ºN, une augmentation soudaine 
des coefficients d´extinction est visible dans la Figure 95. Cette augmentation est reproduite 
par le traitement avec l´algorithme officiel (Figure 47, page 91); les incertitudes de la méthode 
utilisée sont les plus uniformes verticalement et les plus faibles de l´ensemble de la période 
étudiée pour cette bande de latitudes, allant jusqu´à 25% (Figure 72, page 116). 
À cette période, les valeurs d´extinction que l´on retrouve typiquement à 20, 30 et 40 km sont 
présentes à ces moments à 30, 40 et 50 km d´altitude. Le maximum de cette montée est atteint 
au début du mois de septembre, et ensuite une diminution progressive mène aux valeurs 
habituelles vers la fin du mois d´octobre. Les contours de concentration de NO2 tracés entre 
25 et 60 km montrent la même augmentation; l´indice de couleur indique une forte diminution 
de l´extinction avec la longueur d´onde, comportement spectral typique de particules liquides 
mais qui aux hautes altitudes reflète la présence de très petites particules solides (section 4.4). 
La raison de ces augmentations est incertaine. Cependant, la coïncidence avec les intenses 
feux de biomasse qui ont lieu aux hautes latitudes à ces périodes mène à penser que ces 
phénomènes sont liés. Les instruments TOMS, MODIS et SAGE III présentent des signaux 
correspondants à de fortes concentrations d´aérosols dans la basse stratosphère. À partir des 
données de SAGE III, Tétard (2008) conclut que les aérosols détectés ne sont pas de 
dimension supérieure à celle des aérosols de fond, ce qui est en accord avec les indices de 
couleur observés à cette période (en haut à gauche dans la Figure 95). Le fait que des feux 
soient à l´origine de ces augmentations expliquerait également les fortes concentrations de 
NO2 observées dans la basse stratosphère (en bas à droite dans la Figure 95), mais ne justifie 
pas l´ascension d´aérosols jusqu´à 50 km d´altitude observée entre 50ºN-70ºN et 70ºN-90ºN 
(Figure 73). 
La Figure 94 présente les distributions des épaisseurs optiques, calculées à partir des 
valeurs d´extinction à 500 nm comprises entre 30 et 60 km d´altitude, pour différents jours à 
ces périodes. Peu de variabilité est observée vers 70ºN, où les valeurs sont maximales depuis 
fin août jusqu´au début du mois d´octobre. Les feux du Canada en septembre 2003 ont lieu en 
Colombie Britannique entre 50ºN et 60ºN, et ceux en Russie orientale se trouvent autour du 
lac Baïkal à 53ºN. Or, dans la Figure 94, la bande entre 50ºN et 60ºN présente de fortes 





























 à 500 nm, 
es mesures e
entre 30 et 6
n août, sept
0 km et ent
embre et oct














































































































































































4.6.2 Hiver arctique 2003-2004 
La période correspondant à l´hiver arctique 2003-2004 fut très inhabituelle (e.g. Manney et 
al., 2005), et les différents phénomènes, amplement décrits dans la bibliographie, semblent 
influencer le contenu en aérosols : 
- Vers la fin du mois d´octobre et début novembre, un fort événement protonique solaire 
(SPE, solar proton event) correspondant à des éjections de masse coronale (CME, 
coronal mass ejections) a lieu (Seppälä et al., 2004). Les protons atteignant l´atmosphère 
dans les régions polaires produisent de fortes quantités de NOx (Randall et al., 2005, 
López-Puertas et al., 2006). En novembre, Hauchecorne et al. (2005, 2006) détectent un 
pic de NO2 au-dessus de 38 km avec des rapports de volume jusqu´à 38 ppbv à 50 km.  
- Pendant cet hiver, les températures sont aptes à la formation de nuages 
stratosphériques polaires depuis le mois de novembre. On observe à ces dates une 
diminution progressive des coefficients d´extinction des aérosols, comme celle qui 
caractérise tous les hivers polaires. Cette diminution mène à des valeurs d´extinction 
inférieures à la limite de détection au-dessus de 30 km à la fin de l´année (Figure 95). 
Puis, l´air extérieur au vortex vient se mélanger au faible contenu en aérosols après un 
réchauffement stratosphérique mineur au début du mois de décembre; un réchauffement 
majeur à la fin du mois de janvier provoque la rupture du vortex polaire (qui se reforme 
rapidement dans la haute stratosphère, mais demeure faible dans la moyenne et haute 
stratosphère), et le vidage au-dessus de 30 km décrit précédemment est interrompu; 
l´extinction augmente brutalement entre 30 et 40 km, et présente un indice de couleur 
négatif.  
- Entre le 20 et le 21 janvier 2004, une forte descente mésosphérique, dont les effets 
sont perceptibles jusqu´en mars, a lieu pendant la récupération du vortex polaire. Un 
transport rapide de grandes quantités de NOx depuis la haute atmosphère a lieu 
(Hauchecorne et al. 2007). Les vitesses de descente aux altitudes inférieures diminuent de 
600 m/jour vers la fin du mois de janvier, à 200 m/jour en mars; la même situation est 
présentée dans la Figure 95.  
- Le maximum de concentration de NO2 entre le jour 38 et le jour 80 est bien corrélé 
avec le maximum d´extinction; cependant, le lien entre ces paramètres n´est pas 
chimique, mais indicatif de la même provenance des masses d´air. Ce résultat paraît 
indiquer une descente d´aérosols mésosphériques; il pourrait donc s´agir d´une descente 
de particules de fumée météoritique, déjà détectées dans la mésosphère par SOFIE 
(Hervig et al., 2009), ou de formation d´aérosols dans la moyenne stratosphère, puis 
subsidence des particules. 
Une situation similaire à celle qui se produit pour NO2 lors des événements de l´automne 
en Arctique a lieu en juillet 2003 dans l´hémisphère austral (Figure A4 en annexe). Il est 
suggéré (Hauchecorne et al., 2005) qu´elle soit due à une descente mésosphérique dans le 






4.6.3 Hiver arctique 2005-2006 
Les températures pendant l´hiver arctique 2005-2006 atteignent les valeurs minimales 
nécessaires à la formation de PSCs seulement pendant quelques jours au mois de janvier. 
Cependant, cet hiver (Figure 95) présente une similitude avec l´hiver de 2003-2004, car les 
réchauffements stratosphériques soudains observés aux mois de janvier 2004 et 2006 sont 
considérés comme les plus forts depuis que les observations existent (Manney et al., 2008). 
Pendant l´hiver 2005-2006, le réchauffement majeur au milieu de l´hiver provoque le 
changement de la direction des vents à partir du 23 janvier 2006 (Hoffmann et al., 2007). Les 
faibles valeurs d´extinction observées pendant le mois de décembre 2005 sont interrompues 
par une forte augmentation en janvier, qui pourrait être expliquée par la rupture du vortex et 
présence d´air extérieur plus riche en aérosols. 
Une descente mésosphérique pendant le 7-8 février 2006 suit également une période de 
récupération du vortex (Orsolini et al., 2010). En-dessous de 60 km, les effets de la descente 
mésosphérique sont mis en évidence par l´augmentation de NO2 jusqu´à atteindre des valeurs 
de concentration de 5·108 cm-3, valeurs élevées mais inférieures à celles qui résultent de la 
descente de 2004 d´environ un ordre de grandeur. Pas d´augmentation de l´extinction n´est 











Ce travail de thèse a été consacré au traitement et à l´analyse des données de niveau 1b de 
l´instrument GOMOS, dans le but d´étudier les propriétés des aérosols présents dans la 
stratosphère. Pour ce faire, un algorithme initialement conçu pour l´inversion de données 
d´instruments sous ballons stratosphériques a été utilisé, et une méthode d´analyse mise au 
point, en tenant compte du grand nombre de mesures et de l´irrégularité des spectres de 
transmission qui résultent de l´utilisation de sources lumineuses de caractéristiques variées. 
L´évaluation de cette méthode a été faite par comparaison de l´extinction à 500 nm issue du 
traitement à celle des produits officiels de niveau 2; les valeurs de l´extinction à 521 nm 
mesurées par l´instrument SAGE III -récupérées à partir de la base de données PROMOTE- 
ont également été comparées aux résultats de chaque méthode pour l´année 2004. 
De façon qualitative, les données officielles sont globalement en bon accord avec les résultats 
LPC2E, et ces deux traitements permettent parfois le suivi des mêmes variations; cependant, 
le calcul des différences relatives entre les sets de données laisse apparaître des différences 
significatives: dans la basse stratosphère, les produits officiels fournissent des valeurs 
d´extinction supérieures aux produits LPC2E dans tous les cas, et sont en meilleur accord 
avec les données de SAGE III à 521 nm. Ceci témoigne de l´habilité de l´algorithme officiel à 
reproduire l´extinction du signal causée par la présence d´aérosols dans la basse stratosphère. 
Cependant, la tendance dans la moyenne et haute stratosphère est inversée; l´extinction 
calculée à partir de l´algorithme du LPC2E est supérieure à celle calculée par l´algorithme 
officiel, pour lequel la limite de détection est atteinte typiquement entre 30 km et 40 km. À 
ces altitudes, les différences relatives sont étonnamment faibles lorsque sont comparées les 






La limite de détection de la méthode décrite dans le Chapitre 3 est une valeur d´extinction 
d´environ 1·10-6 km-1, atteinte en général vers 50 km d´altitude. Ceci a motivé l´élaboration 
d´une nouvelle climatologie des données GOMOS, avec un spécial intérêt porté à la moyenne 
et haute stratosphère, zone jusqu´à présent inexplorée en ce qui concerne une étude générale 
des aérosols par cet instrument, d´après les travaux parus à ce jour.  
La période étudiée comprend la fin du mois d´août 2002 jusqu´au début du mois de juillet 
2006, avec une distribution spatio-temporelle très irrégulière des mesures. Plusieurs critères 
très sélectifs ont été nécessaires pour le tri des données, et la qualité des résultats a été 
privilégiée face à une couverture géographique et temporelle complète. Ainsi, typiquement 
autour de 20% des produits disponibles font partie des résultats finaux; une diminution du 
nombre total de ces produits, ainsi que du pourcentage de profils d´extinction satisfaisant les 
différents critères de sélection sont la preuve d´une dégradation progressive de l´instrument. 
Une anomalie dans les données GOMOS (ou dans la méthode d´analyse) conduit à une 
incertitude systématique de la concentration d´ozone dont la cause n´a pu être déterminée;   
elle se produit entre 30 km et 40 km d´altitude, à différentes périodes uniquement pendant 
l´année 2004. 
L´analyse des résultats révèle la présence d´aérosols à toutes les latitudes et pour toutes les 
périodes (excepté en hiver polaire) jusqu´à 45 kilomètres d´altitude. La valeur exacte des 
coefficients d´extinction pourrait être faussée par une correction inexacte de l´effet de 
dilution, et pour cette raison seulement les variations relatives sont étudiées. Cependant, le 
facteur de dilution ne peut faire apparaître des variations si des particules ne sont pas 
présentes; la cohérence de la variation de l´indice de couleur est aussi indicatrice de la 
détection réelle d´aérosols. L´analyse de ce paramètre permet de distinguer les grandes ou 
moyennes particules météoritiques de celles qui présentent une faible dépendance spectrale 
telles que les suies, et de celles qui sont fortement dépendantes de la longueur d´onde, comme 
les aérosols liquides sulfatés.  
Des couches d´aérosols dont la dépendance spectrale est neutre apparaissent principalement 
aux latitudes intertropicales entre 30 km et 40 km, et peuvent persister pendant plusieurs 
mois, alors que les valeurs de l´indice de couleur interprétées comme la signature de 
particules météoritiques sont plus fréquemment rencontrées aux hautes latitudes, et sont 
distribuées de façon assez aléatoire, avec des apparitions et disparitions rapides, sans faire 
apparaître de processus de sédimentation bien définis dans la plupart des cas. 
La variabilité temporelle des aérosols est étudiée à partir de l´extinction à 500 nm. Dans la 
basse stratosphère (entre 20 km et 25 km), une augmentation progressive est observée depuis 
2002; en moyenne, pour les années 2002 à 2004 elle est de 4% environ aux latitudes 
tropicales. Des éruptions volcaniques à ces périodes (Ruang en septembre 2002 et Reventador 
en novembre 2002) pourraient être à l´origine de ces augmentations.  
Les valeurs d´extinction de l´année 2005 sont supérieures aux moyennes calculées pour les 
autres années, mais peu représentatives de l´ensemble de la période car une panne 
instrumentale est à l´origine de l´absence complète de données entre février et juin. 






Le soufre nécessaire à la formation d´aérosols de fond peut également provenir de 
l´injection tropicale d´air troposphérique riche en OCS, SO2 et particules de sulfate. La 
photodissociation et l´oxydation des gaz de soufre ont lieu aux tropiques, et les aérosols 
formés sont transportés vers les pôles, laissant un maximum de concentration de particules 
quasi-permanent dans la zone tropicale autour de 20 km d´altitude. 
Les moyennes zonales de l´extinction ont permis d´évaluer l´effet notable de l´oscillation 
quasi-biennale, et d´étudier certaines variations saisonnières ou géographiques, comme celle 
qui est observée pendant tous les hivers polaires dans les deux hémisphères. Il s´agit 
certainement de l´effet de la barrière dynamique du vortex: comme résultat de la subsidence 
qui démarre au début de l´hiver, les valeurs d´extinction diminuent de façon progressive et 
deviennent très faibles (inférieures à la limite de détection) au-dessus de 30 km d´altitude, 
avec un fort gradient horizontal. Cette situation perdure jusqu´au printemps, puis une 
récupération rapide vers les valeurs typiques a lieu à la fin de l´hiver. Ce processus est 
interrompu lorsque des réchauffements stratosphériques majeurs ont lieu. 
Un lien entre les valeurs de concentration du dioxyde d´azote et les valeurs l´extinction à 
500 nm a été présenté pour certains cas particuliers. Des épisodes de fortes concentrations de 
NO2 aux latitudes arctiques sont corrélés avec un important contenu en aérosols. Il semble 
fortement probable que dans le cas de la descente mésosphérique qui a lieu à partir de janvier 
2004, les aérosols suivent la même trajectoire décrite par le NO2 formé à l´automne 2003. 
Dans le cas de la forte augmentation observée à la fin de l´été 2003 en Arctique, les intenses 
feux à cette période en Sibérie et au Canada pourraient expliquer l´augmentation de la 
concentration de NO2 dans la basse stratosphère, et l´augmentation des valeurs d´extinction 
dans la basse stratosphère entre 50ºN et 70ºN. Cependant, aucun processus connu ne justifie 
que les aérosols soient hissés vers la haute stratosphère, et que les plus fortes augmentations 
des valeurs d´extinction aient lieu dans la moyenne et haute stratosphère, entre 70ºN et 90ºN, 




Les principales différences dans le traitement avec l´algorithme du LPC2E par rapport à 
l´algorithme officiel sont, d´une part, la restriction du domaine spectral au visible, permettant 
l´utilisation d´une zone du spectre de transmission où le rapport signal sur bruit est uniforme. 
D´autre part, la correction de l´effet de scintillation se fait par une méthode de lissage, au lieu 
d´utiliser le signal des photomètres. Enfin, un polynôme de quatrième degré a été choisi pour 
l´ajustement du spectre résiduel, car celui-ci est probablement plus apte qu´un polynôme de 
deuxième degré à reproduire les variations de l´extinction qui ont lieu aux altitudes 
supérieures. Il serait envisageable que des modifications concernant ces trois points soient 







D´autre part, depuis l´année 2005 le nombre de profils mesurés par GOMOS décline de 
façon progressive; malgré la prolongation de la mission ENVISAT jusqu´en 2013, GOMOS 
est aujourd´hui en fin de vie, et la possibilité d´effectuer un suivi continu des aérosols est de 
plus en plus faible. Cependant, les mesures à l´échelle globale qui ont été effectuées par 
l´instrument dans une période relativement longue permettront désormais de replacer dans un 
contexte étudié les résultats futurs obtenus par différentes stratégies complémentaires. 
Courant 2011, des campagnes de mesures sous ballons stratosphériques devraient être 
effectuées avec des versions modifiées du compteur de particules STAC, dans le but de 
déterminer la présence de champs électriques dans les particules stratosphériques, ce qui 
pourrait expliquer un comportement non régi par la circulation générale. Une nouvelle 
génération de petits compteurs d´aérosols capables d´être installés sous toutes les nacelles de 
ballons stratosphériques (et même sous ballons météorologiques) devrait ensuite être 
opérationnelle à partir de fin 2011, avec une technique d´observation permettant d´accéder à 
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Étude des propriétés physiques des aérosols de la moyenne et haute atmosphère à partir 
d´une nouvelle analyse des observations de GOMOS-ENVISAT pour la période 2002-2006 
Résumé : 
  L´étude des aérosols de la stratosphère est primordiale pour modéliser précisément le bilan radiatif 
terrestre, et pour évaluer l´influence des particules sur le cycle de destruction de l´ozone. Depuis la 
découverte de la couche de Junge, ce domaine de recherche connaît différents décors, du plus 
important contenu en aérosols du dernier siècle après l´éruption du Mont Pinatubo en 1991, à un 
rétablissement vers les faibles niveaux atteints dans les années 2000, qui permet l´étude des 
particules autres que celles d´origine volcanique. Cependant, à ce jour, le degré de connaissance est 
faible quant à la distribution spatiale et verticale de ces aérosols dans la moyenne et haute 
stratosphère. Leur détection présente plusieurs difficultés: les particules ont une grande variété 
d´origines, compositions, tailles et formes, et leurs faibles épaisseurs optiques rendent indispensables 
des résultats précis.  
  Un algorithme d´inversion développé au LPC2E a été adapté à l´analyse des données de niveau 1b 
de l´instrument GOMOS à bord d´ENVISAT, qui emploie la technique d´occultation stellaire, et fournit 
une bonne (mais irrégulière) couverture géographique et temporelle des mesures; un critère de 
sélection est d´ailleurs nécessaire du fait de l´utilisation de sources lumineuses de propriétés 
différentes. La méthode mise au point est validée pour l´étude de l´extinction induite par les aérosols; 
une climatologie globale est alors établie pour la période allant d´août 2002 à juillet 2006, et indique la 
présence permanente de particules dans l´ensemble du globe, jusqu´à environ 45 km d´altitude. La 
variabilité temporelle de l´extinction montre une augmentation progressive du contenu moyen depuis 
2002 aux latitudes tropicales dans la basse stratosphère, et a permis d´évaluer l´effet de l´oscillation 
quasi-biennale et d´étudier d´autres variations saisonnières. La dépendance spectrale permet de 
déduire certaines spécificités concernant la taille et la nature des aérosols, majoritairement des 
particules sulfatées, mais également des suies en provenance de la troposphère et des particules 
d´origine interplanétaire. 
Mots clés: aérosols, GOMOS, stratosphère, inversion, extinction, climatologie. 
 
Study of the physical properties of aerosols in the middle and high atmosphere 
from a new analysis of GOMOS-ENVISAT observations for the 2002-2006 period 
Summary : 
  The study of stratospheric aerosols is crucial for modeling precisely the earth´s radiative budget and 
because of their influence on ozone depletion. Since the discovery of Junge layer, this area of 
research has been through various situations: from the greatest volcanic upload of last century after 
Mount Pinatubo eruption in 1991, and slowly recovering to background levels reached in the 2000s, 
which allow the study of other than volcanic particles. However, the vertical and spatial distribution of 
these aerosols in the middle and high stratosphere is still poorly documented and not yet totally 
understood. Their detection presents many difficulties: the particles have a great variety of origins, 
compositions, shapes and sizes, and their low optical thicknesses make accurate results necessary. 
  An inversion algorithm developed in the LPC2E has been adapted to the analysis of level 1b data 
from GOMOS instrument onboard ENVISAT. The star occultation technique leads to a good (but 
irregular) spatial and temporal sampling, and a data selection criteria allows the analysis of accurate 
results, which validation is led for the study of aerosol extinction. A global climatology is then 
established for the August 2002 to July 2006 period, and shows the permanent presence of aerosol 
particles around the globe, up to 45 km altitude. The temporal variability shows a progressive 
enhancement of the mean content from 2002 in the tropics, and was useful to study the influence of 
the quasi-biennial oscillation in the middle stratosphere, as well as some seasonal features. The study 
of the spectral dependence informs about the size and nature of the particles, mainly sulfate aerosols, 
but also soot coming from the troposphere and aerosols of extra-terrestrial origin. 
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